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1. Johdanto

Trooppiset hirmumyrskyt ovat trooppisten valtamerten ylld muodostuvia voimakkaita
pyorteitd, joilla on lammin keskus. Niihin liittyy voimakkaita pintatuulia ja sateita.
Luonnonilmidind ne kuuluvat vaikutuksiltaan aari-ilmidihin. Trooppiset hirmumyrskyt ovat
luonnon lampovoimakoneita, jotka siirtavat [ampoa meresta ilmaan ja ilma virtaa ylos hyvin
viiledan trooppiseen tropopaussiin. Syntyalueeltaan trooppisten merten ylta ne liikkuvat
usein korkeammille leveysasteille. Trooppisen hirmumyrskyn ajautuessa maan ylle ovat
seuraamukset yleensa tuhoisat seka henkilo- ettda aineellisissa vahingoissa. Tuhoisuus on
kasvanut rannikon infrastruktuurin lisdantyessa. Tuhoisien pintatuulien ja voimakkaiden
sateiden lisdksi myrskyvuokset aiheuttavat hydkyaaltoja ja tulvimista. Trooppiset
hirmumyrskyt laantuvat nopeasti maan ylle ajautuessaan, menettden niitd yllapitavan
[ammonsiirron meresta. Tuhojen suhteen kiinnostus on enimmakseen maan ylle ajautuvissa
myrskyissd, mutta ilmastonmuutoksen vaikutusta  trooppisiin  hirmumyrskyihin

maaritettdessa tulee huomioida kaikki myrskyt.

Trooppisia hirmumyrskyja kutsutaan myds hurrikaaneiksi lantisella Pohjois-Atlantilla ja
pohjoisen Tyynenmeren itdosissa seka taifuuneiksi pohjoisen Tyynenmeren lansiosissa.
Maaritelmana trooppiseksi hirmumyrskyksi luonnehditaan trooppista syklonia, jonka 10
metrin korkeuden 10 minuutin keskituuli on 33 m/s tai yli. Korkein arvioitu maksimituuli on
ollut 85 m/s taifuunissa Tip pohjoisella Tyynellamerelld vuonna 1979. Trooppisen
hirmumyrskyn sdde on yleensa 100—1000 km ja voimakkaimmat tuulet 10—-100 km:n padssa

myrskyn keskuksesta (Emanuel 2003).

Havainnot ovat yleisesti luotettavimpia Pohjois-Atlantilta vilkkaamman laivaliikenteen ja
lentokonehavaintojen vuoksi, seuraavaksi luotettavimmat havainnot ovat pohjoisen
Tyynenmeren lansiosista. Satelliittihavaintojen yleistyessa havaintoja pidetdaan globaalisti

oleellisesti luotettavina noin vuodesta 1970 |dhtien (Emanuel 2008).

Trooppisten hirmumyrskyjen esiintymisalue on trooppinen meri ja niitd harvoin syntyy
leveyspiirid 5° paivantasaajaa lahempana, koska coriolisparametri on paivantasaajalla liian
pieni. Kuitenkin vield leveyspiirilla 1.6 °N on havaittu taifuuni Indonesiassa vuonna 2001
(Emanuel 2003). Tyypillinen esiintymisalue ulottuu n. 30° leveyspiirille, mutta n. 20°
leveyspiirin paikkeilla sijaitsee subtrooppisen korkeapaineen alue, jonka laskuliike luo ns.
pasaatituulten inversion, eikd alue ole suotuisa trooppisten hirmumyrskyjen syntyyn. Jopa

viela n. 45 °N leveyspiirille on kulkeutunut trooppisia hirmumyrskyja. Myoskaan eteldisella



pallonpuoliskolla Atlantilla ei tyypillisesti esiinny trooppisia hirmumyrskyja yhta tunnettua

poikkeusta lukuunottamatta vuonna 2004.

MNOAA/NWS/NCEP /EMC Marine Modeling and Analysis Branch Oper H.R.
RTG_SST_HR Analysis (0.083 deg ¥ 0,083 deg) for 15 Sep 2014
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Kuva 1. Merenpinnan ldmpétila 15.9.2014 National Centers for Environmental Predictionin
(NCEP) aineistosta. Vdriasteikko alhaalla mddrittéd merenpinnan Iémpétilaa celsiusasteina.
Trooppisten hirmumyrskyjen tyypillinen esiintymisalue rajattuna 30° leveyspiirien vdliin.
Poikkeuksena trooppisia hirmumyrskyjé ei yleensd esiinny n. 5° leveyspiirid Idhempdénd
pdivintasaajaa eikd eteldiselld pallonpuoliskolla Atlantilla ja n. 120 °W:std itédnpdin

Tyynelldmerelld. (NCEP)

IImastonmuutoksen vaikutusta trooppisiin  hirmumyrskyihin  tutkittaessa pyritdan
selvittdmaan kuinka ilmasto muuttuu ja kuinka tdma muutos vaikuttaa trooppisiin
hirmumyrskyihin sekd my6s arvioimaan tdman hetkisistd havainnoista taaksepdin
pidemman ajanjakson muutoksia. Trooppisten hirmumyrskyjen esiintyminen on herkka
monelle tekijalle. llmastonmuutos vaikuttaa trooppisiin hirmumyrskyihin myds monella
aikaskaalalla. Myrskyjen eri ominaisuuksien, kuten voimakkuuden, maaran, tuhoisuuden,

sademadran ja myrskyratojen muutoksia ilmastonmuutoksen vaikutuksesta voidaan



tarkastella erikseen. Naitd tarkastellaan luvussa 5. llmastonmuutoksen vaikutuksessa
trooppisiin  hirmumyrskyihin  on  dynaamisten ja termodynaamisten suureiden
monimutkaisuuteen liittyvid, pakotteisiin (kasvihuonekaasut, aerosolit) liittyvia seka
mallisimulaatioiden rajoituksista syntyvida epavarmuustekijoitd (Roberts ym. 2013). Myos
luonnollisen vaihtelun suuruus sekd trooppisten hirmumyrskyjen maardassa etta
voimakkuudessa vaikeuttaa ilmastonmuutoksen vaikutuksen havaitsemista (kts. luvut 2.2. ja
2.3.). Asiaa vaikeuttavat myds ongelmat globaalien havaintojen laadussa ja saatavuudessa
(Knutson ym. 2010). Useassa tutkimuksessa keskitytddan Pohjois-Atlantin trooppisiin
hirmumyrskyihin, koska havainnot kyseiseltd alueelta ovat laadukkaampia ja kattavat
pidemman ajanjakson. llmastomallit ovat yleisesti edelleen liilan karkeita mallintamaan
trooppisten hirmumyrskyjen keskelld olevaa sateetonta aluetta eli silmaa, jonka sade
vaihtelee n. 10-100 km:n valillad, joten mallisimulaatioissa on odotettavissa jatkuvaa
kehitystda horisontaalisen resoluution parantuessa. Mallisimulaatiomenetelmista kerrotaan
tarkemmin luvussa 4. Havaintojen, teorioiden ja mallisimulaatioiden tulokset tulee yhdistaa

ilmastonmuutoksen vaikutusten selvittamiseksi.

2. Trooppisiin hirmumyrskyihin vaikuttava

klimatologia

Trooppisia sykloneja syntyy vuosittain n. 90, vuosien valisen keskihajonnan ollessa 10. Niista
noin puolet voimistuu trooppisiksi hirmumyrskyiksi. Pohjoisen Tyynenmeren lansiosissa
esiintyy vuosittain eniten trooppisia hirmumyrskyja. Pohjois-Atlantilla on suurin vaihtelu
vuotuisessa maardssa ollen muutamasta yli tusinaan. IImastolliset tekijat muokkaavat
trooppisten hirmumyrskyjen esiintymista eri tavalla eri alueilla. Trooppisten hirmumyrskyjen
esiintymisajankohta pohjoisella pallonpuoliskolla on kesad ja varhaissyksy, tyypillisesti
heindkuu—lokakuu. Pohjois-Atlantilla tyypillinen trooppisten hirmumyrskyjen esiintymiskausi
on kesdkuusta marraskuuhun. Lukumaaran huippu osuu syyskuuhun. Pohjoisen
Tyynenmeren lansiosissa trooppisia hirmumyrskyja esiintyy vuoden ympari ja pohjoisen
Tyynenmeren itdosissa aktiivisin huippu on heina- ja elokuu. Pohjoisella Intian valtamerella
trooppisten hirmumyrskyjen esiintyminen ajoittuu ennen ja jalkeen monsuunikautta.
Eteldiselld pallonpuoliskolla tyypillinen trooppinen hirmumyrsky -kausi on joulukuu—
maaliskuu. Myrskyjen esiintyminen eroaa pallonpuoliskojen valilld, koska maantieteelliset

tekijat ovat erilaiset. Eteldinen pallonpuolisko koostuu 90 %:sti valtamerestd, kun
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pohjoisesta pallonpuoliskosta n. 50 % on maata, jossa vuodenaikaisvaihtelu ja herkkyys
hairidille on suurempaa. N&in ollen Walshin ym. (2013) mukaan my6s ilmaston
[ampeneminen on odotettavasti hitaampaa eteldisellda pallonpuoliskolla. Tama tarkoittaa
my0Os  erilaista ilmastonmuutoksen vaikutusta trooppisiin  hirmumyrskyihin  eri

pallonpuoliskoilla.

Trooppisten hirmumyrskyjen aktiivisuus riippuu useasta tekijasta. Trooppisia hirmumyrskyja
esiintyy tropiikissa keskimaaraisen nousuliikkeen alueella, jossa esiintyy syvda konvektiota.
Yleisesti tiedossa olevat tarkeimmat tekijat ovat korkea merenpinnan lampatila (sea surface
temperature, SST), heikko pystysuuntainen tuulivddnne |dpi koko troposfaarin,
alatroposfaarin pyorteisyys seka kosteus ala- ja keskitroposfdarissd. Trooppinen syva
konvektio vaatii n. 26 °C:n SST:n (Palmén 1948). Kyseista SST:n alarajaa tarkennetaan luvussa
2.1. Ympdristdon pystysuuntainen tuulivddnne on tuhoisa sekd trooppisen hirmumyrskyn
syklogeneesille ettd voimakkuudelle. Vecchin ja Sodenin (2007b) mukaan yli 10 ms™:n
tuulivdanteelld on merkittavia vaikutuksia trooppisiin  hirmumyrskyihin. Ympariston
tuulivddnne pyrkii kallistamaan ja estamaan hairiobn pystyyn nousun sekd rikkomaan

rakenteellisia symmetrioita ja tuulettamaan hairioén kylmempaa ja kuivempaa ilmaa.

Trooppisen hirmumyrskyn synty vaatii alkuhdirion. Alkuhdiriéind voivat toimia
mesomittakaavan konvektiiviset jarjestelméat (mesoscale convective systems, MCS:t), jotka
ovat hyvin yleisia tropiikissa, Afrikan itdaallot, Rossby-aallot, Rossby-gravitaatioaallot,
Madden-Julian oskillaation konvektiivinen vaihe tai keskileveysasteilta perdisin oleva hairio.
Alkuhairion merkittavyytta voidaan arvioida Rossbyn deformaatiosdteen avulla. Rossbyn
deformaatiosdde kuvaa alueen sadettd, jolle gravitaatioaallot hajaantuvat levittdessaan
alkuperaishairiota. Jos hairi6 on suurempi kuin Rossbyn deformaatiosdde,
gravitaatioaaltojen kuljettama energia sailyy hairidssa ja ndin ollen hairio saattaa sailya. Jos
taas hairi6 on Rossbyn deformaatiosddettd pienempi, energia jakaantuu hairion
ulkopuolelle ja hairio saattaa heikentyd. On siis suotuisaa pienemman hairion synnylle, etta

ympadriston Rossbyn deformaatiosade on sitd pienempi.
Rossbyn deformaatiosade on

NH
(@ )" aVR 4 1)

A=
, (1)

jossa N on Brunt-Vaisala taajuus, H hairion skaalakorkeus, { + f kokonaispyorteisyys, V tuulen

tangentin suuntainen komponentti kaarevuussateelld R ja f coriolisparametri (Cotton ja
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Anthes 1989). Coriolisparametri on tropiikissa pieni, jolloin Rossbyn deformaatiosiade on
tyypillisesti suuri. Kuitenkin ympariston pyorteisyys ({ + f) voi kasvaa trooppisissa
hirmumyrskyissd voimakkaasti, jolloin Rossbyn deformaatiosdde my6s pienenee
voimakkaasti. Trooppisen hirmumyrskyn skaalakorkeus (H) voi myds olla pieni
syklogeneesissa, mikd mahdollistaa Rossbyn deformaatiosdteen pienenemisen. Rossbyn
deformaatiosddettd voi myos pienentaa stabiilisuuden (N) vaheneminen. Pienelld Rossbyn
deformaatiosateelld gravitaatioaaltojen vaikutus jaa Iyhyemmalle matkalle tuuli- ja
painekenttien tasapainottuessa ja trooppinen hirmumyrsky voi voimistua. Rossbyn
deformaatiosade on ndin ollen yksi tekija arvioitaessa syklogeneesin mahdollisuutta, mutta

se ei ota huomioon muita syntya estavia tekijoita, kuten esim. tuulivadnnetta.

Trooppisten hirmumyrskyjen itdmisaika antaa konvektion kehittya ja kiertoliikkeen
kdynnistya. Itdmisaika on Tangin ja Emanuelin (2012) mukaan n. 2—3 pdivaa, jonka aikana
alkava hairio kosteuttaa troposfaarin. Alkuhairiosta kehittyy ldahes sylenterisymmetrinen
pyorre, jolla on lammin keskus ja joka voimistuu pinnan entalpiavoiden ja pintatuulen
palautteen vuoksi (kts. luku 3). lIma kulkee syklonaalisesti kiertyen (jotta impulssimomentti
sailyy) kohti matalan paineen keskustaa (silmaa). Silmaa ymparoéivan pilvivallin kohdalla ilma
nousee ja virtaa ulos antisyklonaalisesti |ahelld tropopaussia seka laskeutuu. Ensin kuitenkin
hairion taytyy selvita kitkan heikentavasta vaikutuksesta ja konvektiivisista laskuvirtauksista,
jotka estdvat rajakerroksen entropian nousua (Emanuel 2003). Teoriat selittdvdt tdhan
mennessd voimakkuuden ylarajan, mutta kaikki edellytykset syklogeneesille eivat ole vield
tunnettuja. Synnylle vaaditaan korkea SST, jolloin ilman entropia voi kasvaa meresta
haihtumalla, sekd syva kostea ilmakerros. Vaikka syklogeneesin fysiikasta jotain
tiedetdaankin, Emanuelin (2013) mukaan nykyisellddn ei vield pystyta esimerkiksi

selittdmaan, miksi vuotuinen trooppisten syklonien globaali maara on hyvin tasainen.

2.1. Syklogeneesin vaatima merenpinnan lampétilan
kynnysarvo

Dare ja McBride (2011) tutkivat trooppisten syklonien syntyyn tarvittavaa SST:n kynnysarvoa
seka syntyhetkelld ettd 48 tunnin aikana ennen syklonin syntya. Palménin (1948) mukaan
kynnysarvo SST:lle syntyhetkelld on 26 °C. Dare ja McBride (2011) jakavat trooppiset syklonit
paivantasaajalta 35° leveyspiirille vuosilta 1981-2008 SST:n luokkiin 1 °C:n valein, jolloin
esimerkiksi 26 °C:n luokka sisaltda SST:n arvot valilla 25.5-26.5 °C. Suurimmassa osassa

trooppisten syklonien syntytapauksista SST on ollut suurempi kuin 26 °C. Vain noin 5 %
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trooppisista sykloneista syntyi SST:n ollessa 26 °C:n luokassa ja noin 1.7 % alle 25.5 °C:n
SST:n arvoilla. Dare ja McBride (2011) tutkivat myos erikseen 31 trooppisen syklonin synnyn
tapausta, joissa SST oli alle 25.5 °C, joka on 1.4 % aineiston 2217 trooppisesta syklonista.
27:ssd naista 31 tapauksesta SST:n maksimiarvo 48 tunnin ajalta ennen syklonin syntya oli
kuitenkin yli 25.5 °C. Daren ja McBriden (2011) mukaan SST:n lasku ennen syklonien syntya
saattaa johtua niiden siirtymisesta viileammille vesille tai merenpinnan viilenemisesta
trooppisen syklonin aiheuttamana. Joka tapauksessa kdytetty aineisto nayttdaa naiden
trooppisten syklonien voimistumisen tapahtuneen SST:n laskiessa ja Dare ja McBride (2011)

arvioivat sen johtuvan syklonin kehittymisessa tapahtuvasta viiveesta.

Kun 6.7 %:ssa havainnoista syklogeneesi tapahtui alle 26.5 °C:n SST:n arvoilla, vain 1.4 %:ssa
havainnoista SST:n maksimiarvo 48 tuntia ennen oli alle 26.5 °C. Ndin ollen Daren ja
McBriden (2011) mukaan 48 tunnin ajanjaksolle 26.5 °C on hyvaksyttava kynnysarvo, kun

taas 25.5 °C on hyvaksyttava kynnysarvo syklogeneesille kdytettdessa yhta SST:n arvoa.

Vecchin ja Sodenin (2007a) mukaan tarkedmpaa synnylle on ero paikallisessa SST:n arvossa
joko leveyspiirikeskiarvoon tai koko tropiikin keskiarvoon verrattaessa. Suhteellista SST:ta

pidetdankin yleisesti tairkedmpana syklogeneesille kuin pelkkda SST:n arvoa (kts. luku 3.1.).

2.2. Trooppisten hirmumyrskyjen luonnollinen vaihtelevuus

2.2.1 Vuosikymmenten vélinen vaihtelu

Trooppisten hirmumyrskyjen vuosikymmenten vilisestd vaihtelevuudesta vastaa moni
tekija, mm. Atlantic Multidecadal Oscillation (AMO) seka Pacific Decadal Oscillation (PDO).
Nailla ajanjaksoilla ilmastoon vaikuttaa myos ihmisten aiheuttama ilmastonmuutos, joten
haasteellista on erottaa luonnollisen vaihtelevuuden osuus ilmastonmuutoksen
vaikutuksesta. AMO ja PDO ovat suurimmaksi osaksi keskileveysasteiden valtameri-ilmioita,
mutta voivat vaikuttaa ilmakehaan tropiikin SST:n vaihtelun myéta. Mannin ja Emanuelin
(2006) mukaan pidemman ajanjakson SST:n muutokset ovat kuitenkin ilmastonmuutoksen
aiheuttamia, eikd AMOn signaalia ole selkeédsti nahtavissa. Camargon (2013a) mukaan AMO
vaikuttaa Pohjois-Atlantin voimakkaimpien trooppisten hirmumyrskyjen esiintymiseen
tuulivdanteen vaihtelun kautta. Camargon (2013a) mukaan PDO:sta on vastaavia
tutkimuksia, joiden mukaan se mahdollisesti aiheuttaa muutoksia pohjoisella
Tyynellamerelld voimakkaimpien trooppisten hirmumyrskyjen esiintymisessd seka

trooppisten hirmumyrskyjen radoissa. Vaikka AMOn maksimiamplitudi on Pohjois-Atlantilla,
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on silld myds suuri amplitudi pohjoisella Tyynellamerelld. Emanuelin (2008) tutkimista
aikasarjoista Pohjois-Atlantilta viimeisimman vuosisadan ajalta havaitaan selked seka SST:n
ettd trooppisten hirmumyrskyjen integroidun dissipaatiotehoindeksin (kts. luku 3)
vuosikymmenten vélinen vaihtelu. Emanuel (2008) pitda tarkedampana trooppisen Pohjois-
Atlantin SST:n vaihtelevuuden tekijanda AMON sijasta kuitenkin koko pohjoisen
pallonpuoliskon keskimaardista maa- ja merialueiden pintaldampétilaa, jolla on suuri
vastaavuus Pohjois-Atlantin SST:n kanssa. Keskimaardiseen pintalampétilaan taasen
vaikuttaa enimmakseen sateilypakotteen vaihtelevuus. Emanuelin (2008) mukaan voi myos
olla, ettd sama pakote vaikuttaa seka trooppisen Pohjois-Atlantin SST:hen ettd pohjoisen
pallonpuoliskon keskimaardiseen pintalampétilaan. Luonnollisen vaihtelevuuden ja
ilmastonmuutoksen  vaikutukset voivat my6s yhdessd aikaansaada havaitun

vuosikymmenten valisen vaihtelun.

2.2.2. Vuosien vélinen vaihtelu

Atlantic Meridional Mode (AMM) vaikuttaa seka vuosikymmenten ettd vuosien véliseen
vaihteluun. Siihen liittyy pallonpuoliskojen valinen SST:n gradientti sekd paivantasaajan
ylittavien pintatuulien voimakkuuden vardhtely, joka lisda Atlantin SST:n anomalioita. Evanin
ym. (2011) mukaan néille SST:n anomalioille syntyy palaute tuulen, haihtumisen seka SST:n
vaikutuksesta. Kun pintatuuli puhaltaa viileammalta [ampimammalle pallonpuoliskolle,
[ampiman pallonpuoliskon keskimaaraiset itdiset tuulet heikkenevat, jolloin haihtuminen
pinnalta vahenee ja SST seka SST:n gradientti kasvaa entisestdan. Kun AMM on positiivisessa
vaiheessa, ovat trooppisen Pohjois-Atlantin olosuhteet suotuisammat trooppisten
hirmumyrskyjen synnylle ja voimistumiselle. AMM vaimenee termodynaamisesti ja tarvitsee
siksi ulkoisen pakotteen. Ulkoisena pakotteena voi olla Pohjois-Atlantin oskillaatio (NAO) ja

El Nifio- eteldinen varahtely (ENSO), AMO tai stokastinen vaihtelevuus.

Evanin ym. (2011) mukaan Lansi-Afrikan hiekkapolyemissiot pakottavat sekd AMM:n
vuosikymmenten ettd vuosien valistd vaihtelua. Mineraaliaerosolit sirottavat paljon sateilya
ja tumman pinnan (eli merenpinnan) paalla sironta ylittda sateilyn infrapuna-absorption,
jolloin aerosolien vaikutus kokonaissateilyn mdaaraan on negatiivinen. Tama pinnan
[Ammonvuon lasku viilentdd meren sekoituskerrosta. Aerosolien synnyttdamat SST:n
anomaliat myds sdilyvat meri—ilmakeha-palautteen vuoksi. Vuosina 1955—1985 trooppisella
Pohjois-Atlantilla on havaittu aerosolipdlyn optisen paksuuden kasvu ja SST:n viileneminen.
1980-luvulta asti Atlantin poélyaerosolien optinen paksuus taasen on laskenut, jolloin

merenpinnan sateilyn absorptio on kasvanut ja seurauksena trooppisen Pohjois-Atlantin SST
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on hieman noussut. Myos polyemissiot riippuvat NAOn ja ENSOn vaiheista muiden

ilmakehan ja merenpinnan olosuhteiden lisdksi.

Wongin ym. (2008) mukaan on my6s mahdollista, ettd Atlantin lampétilat muuttavat
alueellista sirkulaatiota siten etta polypeite muuttuu. Vuosien vilisella ajanjaksolla
trooppisiin hirmumyrskyihin vaikuttavat myos ENSO ja Vincentin ym. (2014) mukaan meren

kerrostuneisuuden vaihtelu, johon taasen ENSO myds vaikuttaa.

2.2.3. Vuodenaikaisvaihtelu

Talla ajanjaksolla ENSO on merkittavin trooppisten hirmumyrskyjen esiintymiseen vaikuttava
tekija. ENSO vaikuttaa monilla alueilla ja monin tavoin, muokaten myrskyjen maaraa,
voimakkuutta, kestoa, syntypaikkaa seka ratatyyppid (Camargo 2013a). ENSO vaikuttaa
trooppisten hirmumyrskyjen esiintymiseen sekd ilmakehdan muutosten (kuten esim.
pyorteisyyden, tuulivddnteen ja kosteuden) ettd meren muutosten (kuten termokliinin ja
sekoituskerroksen syvyyden) kautta. Vincentin ym. (2014) mukaan ENSOon liittyvat
troposfaarin lampétilan ja pystysuuntaisen tuulivdanteen muutokset vaikuttavat trooppisten
hirmumyrskyjen esiintymiseen Atlantilla, kun taas keskitroposfadrin kosteuden ja laaja-
alaisen alatroposfaarin pyorteisyyden muutokset vaikuttavat trooppisten hirmumyrskyjen
esiintymiseen lantisella  Tyynelldamerelld. Eteldisen  pallonpuoliskon  trooppisten
hirmumyrskyjen esiintymisen luonnollisessa vaihtelussa ENSO vaikuttaa merkittavasti. El
Nifion aikaan trooppisten hirmumyrskyjen esiintyvyys kasvaa vuorokausirajan itdapuolella
Tyynellamerella seka esiintyvyyden alue laajenee lanteen pdin Intian valtamerella. Atlantilla,
Meksikonlahdella, Karibianmerelld ja Australian rannikon ldhelld esiintyvyys vahenee. El
Nifio -tapahtumat muuttavat myods pohjoisen Tyynenmeren ldnsiosien trooppisten
hirmumyrskyjen ratoja. La Nifian aikaan trooppisia hirmumyrskyja esiintyy enemman
Atlantilla, Meksikonlahdella, Karibianmerelld ja Australian rannikolla sekd vahemman
Tyynenmeren itdosissa ja Intian valtameren lansiosissa. Trooppisten hirmumyrskyjen
globaali kokonaismaara on El Niflon aikaan pienempi kuin La Nifian aikaan (Walsh ym. 2013,
Christensen ym. 2013). Camargon (2013a) mukaan alhaisen resoluution malleillakin saadaan

ENSOn vaikutus mallinnettua trooppisten hirmumyrskyjen esiintymiseen.

2.2.4. Vuodenajan sisdinen vaihtelu

Talla ajanjaksolla voimakkaimman trooppisten hirmumyrskyjen luonnollisen vaihtelun
aiheuttaa Madden-Julian oskillaatio (MJO). MJO:n valtameri—ilmakeha-vuorovaikutus

aiheuttaa syvaa konvektiota. MJO:n kierto ilmakehdssa kestdda n. 30-90 pdivaa ja se



vaikuttaa trooppisten hirmumyrskyjen esiintymiseen monilla alueilla. Kun MJO on
konvektiivisessa vaiheessa, lisdd se kyseisella alueella trooppisten hirmumyrskyjen synnyn
mahdollisuutta. Ndin ollen MJO:n vaihetta voidaan kayttaa yhtena ennustajana tilastollisissa
malleissa (Camargo 2013a). Pohjois-Atlantilla vallitsevan ilmamassan (kts. luku 2.3.)
tiedetdaan myos vaikuttavan trooppisten hirmumyrskyjen esiintymiseen vuodenaikais- seka

vuodenajan sisdisen vaihtelun ajanjaksoilla.

2.3. Trooppisen Pohjois-Atlantin lansi- ja keskiosien seka
Karibianmeren ilmamassojen vaikutus Atlantin trooppisiin
hirmumyrskyihin

Yleisesti trooppisen Pohjois-Atlantin lansi- ja keskiosien sekd Karibianmeren
hirmumyrskykauden (heindkuu—lokakuu) klimatologian standardina on kaytetty Jordanin
(1958) 10 vuoden keskimaaraistd luotausta. Dunionin (2011) mukaan on kuitenkin havaittu,
ettd trooppisen hirmumyrsky -kauden aikana talla alueella vaikuttavat monen tyyppiset
ilmamassat. Dunionin (2011) tutkimassa vuosien 1995-2002 trooppisten hirmumyrsky -
kausien satelliittikuvista kay ilmi etta alueella esiintyy paadsaantoisesti kolmea ilmamassaa,
joilla on erilaiset termodynaamiset, kinemaattiset, stabiilisuus-, keskimaaraisen
merenpintapaineen ja tuulivdidnteen ominaisuudet. Kyseiset ilmamassat jaotellaan kosteaan
trooppiseen (moist tropical, MT) sekd ala- ja keskitroposfadrin kuiviin ilmamassoihin, eli
Saharan ilmamassaan (Saharan air layer, SAL) ja keskileveysasteiden kuivan ilman
purkauksiin (midlatitude dry air intrusions, MLDAIs). Dunionin (2011) tutkimasta n. 6000
Karibianmeren alueen trooppisen hirmumyrsky -kauden luotauksesta vuosilta 1995-2002
vallitsee MT-ilmamassa 2/3:ssa (66 %:ssa) tapauksista, kun SAL:ia on 20 % ja MLDAI:ta 14 %.
SAL:in esiintyvyys vaihtelee alkukesdn 40 %:sta n. 2—6 %:iin lokakuussa. MLDAIs:ien
esiintyvyys on kaikkina muina aikoina harvinaisempaa kuin SAL:in, paitsi lokakuussa, jolloin
keskileveysasteiden rintamien esiintyminen trooppisen Pohjois-Atlantin lansi- ja keskiosien

seka Karibianmeren alueella on yleisempaa.

Kesdkuusta elokuun puolivdliin vain 50-60 % Karibian ilmamassoista on kostean trooppisia.
MT-ilmamassat ovat ymparistoltadn kohtalaisen instabiileja ja niissé on matala
keskimaarainen pintapaine sekd my0ds suotuisampi tuulivddanne trooppisten hirmumyrskyjen
kehittymiselle. MT-ilmamassan esiintyvyys kasvaa elokuun puolivdliin mennessd 70-80

%:iin, kun SAL:in aktiivisuus alkaa heiketd heindkuun lopussa. DeMaria ym. (2001)



huomasivat, ettd trooppisen Atlantin keskitroposfadrin kosteus saavuttaa miniminsa
heindkuun puolivélisséd ja kasvaa sitten nopeasti elokuun puolivalissd. Tama heindkuun
kosteusminimi saattaa selittdd miksi heindkuussa trooppisten hirmumyrskyjen synty on
harvinaista, vaikka tuulivddanne ja instabiilisuus ovat suotuisia kehittymiselle. DeMaria ja
Kaplan (1994) havaitsivat, ettd trooppisella hirmumyrsky -kaudella myrskyjen todellisen
voimakkuuden yldraja suhteessa potentiaaliseen voimakkuuteen (kts. luku 3) on
heikoimmillaan kesa- ja heindkuussa. Tama viittaa siihen etta alkukaudella myrskyt eivat
saavuta niin todenndkoisesti potentiaalista voimakkuuttaan kuin keski- ja loppukauden
myrskyt. Taman arvellaan johtuvan osittain SAL:in aktiivisuuden huipusta alkukesan
kuukausina. SAL:in alkukesdn aktiivisuuden huipulla on havaittu olevan my6s vastaavuutta

sademadaran suhteellisen minimin kanssa.

Carlson ja Prospero (1972), Prospero ja Carlson (1972) sekad Karyampudi ja Carlson (1988)
esittdvat, ettd SAL:in vallitessa n. 1500-5500 metrissd on erittdin lammintad ja kuivaa
Saharan ilmaa seka keskitroposfaarissa (n. 2000-4500 metrissd) voimakkaat itatuulet. SAL
voi levitad kesdkuukausina trooppisella Pohjois-Atlantilla, yleensa Afrikan itdaaltojen mukana,
Saharasta laajoille alueille Karibianmerelle ja Yhdysvaltoihin. SAL:in kestdd kulkea
useamman paivan Atlantin yli ja se voi olla pinta-alaltaan suurempi kuin Yhdysvallat. SAL
esiintyy myohaiskevaasta alkusyksyyn yleensa alueella 15-30 °N. Meren ylla kylma ja kostea
alatroposfaarin ilma luo inversion SAL:in alle. Dunionin ja Veldenin (2004) mukaan SAL:in
ominaisuudet voivat estaa trooppisen hirmumyrskyn syntya ja voimistumista stabiilisuuden,
korkean pintapaineen ja tuulivadnteen takia. SAL:in korkea pintapaine liittyy Dunionin
(2011) mukaan siihen, ettd SAL sijaitsee yleensa selanteessa joko etenevan Afrikan itdaallon
edessa tai takana. SAL myos kasvattaa Atlantin ns. pasaatituulten inversiota, joka stabiloi
ympdristdd entisestdan ja heikentdd myods ndin trooppisten hirmumyrskyjen esiintymista.
Dunionin ja Veldenin (2004) mukaan SAL voi estda konvektiota myods, kun trooppisen
hirmumyrskyn ilman sisdadnvirtaus ala—keskitroposfaarissa advektoi SAL:in kuivuutta
trooppisen hirmumyrskyn kiertoon (kts. tuulettuminen luku 3.4.1.). SAL:in kuiva ja stabiili
ilma voi myds estda konvektiota lisddmalla haihtumisen aiheuttamia laskuvirtauksia.
Dunionin ja Veldenin (2004) satelliittikuvien mukaan trooppiset hirmumyrskyt, joihin SAL
vaikuttaa, joko heikkenevat, niilla on vaikeuksia voimistua tai mahdollisesti syntymassa
olevat trooppiset hirmumyrskyt dissipoituvat, kun syva konvektio estyy. Tama johtuu
tuulivdanteesta ja kuivan ilman advektoitumisesta trooppiseen hirmumyrskyyn.
Satelliittikuvista ilmenee myos, ettd SAL:sta pois paadseva trooppinen hirmumyrsky voi

voimistua hyvin nopeasti. Dunionin (2011) mukaan Pohjois-Atlantin vuosittainen
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suhteellisen alhainen trooppisten hirmumyrskyjen maara voi osittain johtua SAL:sta, vaikka

muitakin klimatologisia syita on.

MLDAIs ovat perdisin padsdantoisesti Pohjois-Amerikan mantereelta, Pohjois-Atlantin
keskiosista tai subtrooppisen korkeapaineen seldanteen itdpuolelta. MLDAIs esiintyvat
enemman El Nifio -vuosien, eli Dunionin (2011) tutkimilta vuosilta 1995-2002 vuosien 1997
ja 2002, lokakuina kuin ei - El Nifio - vuosina (n. 25 % lokakuiden luotauksista). Kohtalaisena
El Niflo -vuotena 2002 34 % lokakuun trooppisen Pohjois-Atlantin lansi- ja keskiosien seka
Karibianmeren alueen luotauksista lukeutui MLDAIs:ksi, kun taas vastaavasti
voimakkaimpana tunnettuna El Nifio -vuotena 1997 vastaava maara oli 47 %. Dunionin
(2011) mukaan tama viittaa siihen ettd voimakkaiden El Nifio -vuosien aikaan rintamien
aktiivisuus on voimakkaampaa myohaiskesdn ja varhaissyksyn aikaan, jolloin MLDAlIs:ien
esiintyvyys kasvaa. MLDAIs:ien ominaisuudet termodynamiikan, stabiilisuuden seka

erityisesti tuulivddnteen suhteen ovat haitallisia trooppisten hirmumyrskyjen kehittymiselle.

3. Teoriat

Trooppiset hirmumyrskyt saavat energiansa lampimasta merivedestd ja niitd on usein
luonnehdittu Carnot'n koneiksi. Ne eroavat kuitenkin siten, ettd Carnot'n kone tekee tyota
ymparistdonsa, kun taas trooppinen hirmumyrsky kayttdd itse vapautuvasta latentista
[ammosta saatavan energian. Energia kdytetdaan trooppisessa hirmumyrskyssa rajakerroksen
turbulenttiseen dissipaatioon, joka kitkan avulla muuntaa energian takaisin trooppisen
hirmumyrskyn lammaoksi. Koska tdma energian muuntuminen lammaoksi tapahtuu Bisterin ja
Emanuelin (1998) mukaan systeemin korkeimmalla lampétilalla, kulkeutuu ylijgamalampo

takaisin Carnot'n syklin alkupaahan.

Kun ilma liikkuu trooppisen hirmumyrskyn ulkoreunoilta sisadnpain kiertyen, paine laskee ja
entropia kasvaa. Trooppisessa hirmumyrskyssa entropian kasvu johtuu entalpian siirrosta
merenpinnasta, enimmakseen latentin ldammon vuona, mutta myds vahdisemmassa maarin
havaitun lammon vuona, seka kineettisen energian dissipaatiosta rajakerroksessa (Emanuel

2003).
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3.1. Voimakkuuden kuvaamiseen ja ennustamiseen
kaytettava indeksi

Emanuel (1994) maarittda entalpian
k=(C,+rc)T+L,r, (2)

jossa C, on kuivan ilman ldmpdkapasiteetti vakioilmanpaineessa, r, nestemdisen veden ja
vesihoyryn kokonaissekoitussuhde, ¢, veden lampdkapasiteetti, T lampétila, L,
hoyrystymislampo ja r vesihdyryn sekoitussuhde. Emanuelin (2003) mukaan liikemaaran vuo

mereen ja entalpian vuo meresta maaritetaan yleensa bulk-yhtaloilla

Fm:_CDp|V|V (3)

ia Fk=Ckp|V|(k;—k) ’ @)

joissa Cpja C, ovat dimensiottomia lilkkemaaran ja entalpian vaihtokertoimia, p ilman tiheys,

V pintakerroksen tuulennopeus, k, meren kanssa kosketuksessa olevan ilman entalpia (ja

nain ollen kyllastysentalpia merenpinnan lampdtilassa) ja k pintakerroksen ilman entalpia.
Entalpian ja liikemaaran vaihtokertoimet korkeammilla tuulennopeuksilla ovat vield
maarittamattémia. Myos meriveden roiskeiden tiedetdan vaikuttavan entalpian vuon
suurenemiseen. Bisterin ja Emanuelin (1998) mukaan rajakerroksen kitkan aiheuttama

dissipaatiolammitys pystysuunnassa on

D:C:Dp“/I3 . (5)

Emanuelin (2003) mukaan Carnot'n teorian mukaisesti syklin mekaanisen energian
kokonaistuotto on
T —T,°"

pP=2ng-—2 Of [CkaVI(k;—k)+CDpIV|3 rdr
S a , (6)

jossa T, on merenpinnan lampétila ja T, ulosvirtauslampétila, eli kdytdanndssa tropopaussin
[ampotila. Integroituna valilla a—b on Carnot'n syklin ensimmadinen vaihe, eli isoterminen
laajeneminen (sisdltden myos entalpian lisdyksen), joka vastaa ilman liikkumista trooppisen

hirmumyrskyn ulkoreunoilta sisdanpain [ahellda merenpintaa.
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Toisaalta yhtalosta (5) energian kokonaisdissipaatio on

b
D=27tf CyoplVErdr
a (7)

Kun oletetaan, ettd yhtaloitd (6) ja (7) maarittda niiden integroitavien arvot silmaa
ymparoivan pilvivallin, eli pinnan maksimituulennopeuden alueen sateen laheisyydessa ja
maaraamalla energian kokonaistuotto ja -dissipaatio eli yhtdlot (6) ja (7) yhta suuriksi
saadaan maksimituulennopeudelle yhtalo

C T,—T,

Voo~ 25— (koK)

0 ) (8)

joka maarittda trooppisen hirmumyrskyn voimakkuuden yldrajan. Kyseinen yhtalé (8) on
approksimatiivisesti johdettu ja sen ennustamaa tuulennopeutta kutsutaan potentiaaliseksi
voimakkuudeksi (Pl). Bister ja Emanuel (1998) esittavat yhtdlon (8) tarkemman johdon. Pl:n
yksikkdna on nopeus ja se on SST:n seka troposfaarin ja alemman stratosfaarin lampotilojen
profiilin funktio. Pl ottaa siis huomioon my0s rajakerroksen dissipaatiolammityksen. Pl
suurenee, kun termodynaaminen tehokkuus ((7,-T,)/T,) suurenee, eli SST:n ollessa korkea
ja/tai  ulosvirtauslampotilan  ollessa matala. Termodynaaminen tehokkuus, eli
[ampovoimakoneen hydtysuhde on siis sitd suurempi mitd suurempi on lammonlahteen ja
ympdriston valinen |lampdtilaero. Emanuel ym. (2013) maarittdvat ulosvirtauslampotilaksi
absoluuttisen lampotilan korkeudella, jolla SST:n lampétilassa nostettava ilmapaketti

menettdd positiivisen nosteensa. Suluissa oleva entalpian termi (& ; -k) on suurimmillaan

termodynaamisen epdatasapainon ollessa suurimmillaan eli mitd kuivempaa rajakerroksen
ilma on. Eli pinnan entalpiavuo riippuu merenpinnan kyllastysentalpian ja pilvien
alapuolisen kerroksen entalpian vélisestd erosta. Emanuelin (2005) mukaan, koska Pl on
herkka SST:n ja tropopaussin lampétilojen erolle, on paikallisella SST:Il1& suurempi merkitys
Pl:hin kuin tropiikin SST:n globaalilla keskiarvolla. Kun tropiikin lampétilavdahetteen
oletetaan olevan noin kostea-adiabaattinen, tropiikin keskimaardinen SST maarittaa
ylatroposfaarin [ampdtilan, eika paikallinen SST:n muutos, koska troposfaarin [ampotilojen
oletetaan tasaantuvan tropiikin keskiarvoon. Tall6in siis paikallinen SST:n nousu johtaa
termodynaamisen tehokkuuden kasvuun ja nadin ollen syvan konvektion seka Pl:n kasvuun
(Vecchi ja Soden 2007b). Tama siis selittdd trooppisten hirmumyrskyjen esiintymisen

voimakkaamman riippuvuuden paikallisesta SST:n muutoksesta kuin tropiikin SST:n
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keskiarvon muutoksesta. Vaikka Pl on osittain empiirisesti maaritetty ja muista tekijoista
johtuen (tuulivaanne, tuulettuminen, meren sekoittuminen ja myrskyjen liikkuminen)
myrskyt harvoin saavuttavat potentiaalista voimakkuuttaan, on paikallisella Pl:lld vahva

korrelaatio trooppisten hirmumyrskyjen todellisten voimakkuuksien kanssa (Emanuel 2000).

Emanuel (2007) havainnollistaa termodynaamisen epéatasapainon monimutkaisuutta.
Tasapainotilassa syvemman meren energiavuon sekoittuneeseen kerrokseen taytyy
tasapainottaa merenpinnan energiavuo, eli

C,pIVI(k,—k)+F*—F$=F o)
jossa p on keskimaarainen ilmantiheys ldahelld merenpintaa, V on keskipintatuulennopeus,
F on nettopitkdaaltosateily merenpinnalta, F{, on nettolyhytaaltosateily mereen ja Frei
on merivirtojen ja veden sekoittumisen aiheuttama kokonaisenergiavuo meren
sekoituskerrokseen tai toisin sanoen meren sekoituskerroksen lammonvuon konvergenssi.
Yhdistamalla yhtalot (8) ja (9) entalpian termin avulla, saadaan

_T.-T, FL-FT+F

V 2 meri . (10)

T CppV)

Emanuelin (2007) mukaan pitkilld aikavéleilld voidaan olettaa, ettd meren sekoituskerros on
termodynaamisessa tasapainossa ja ndin ollen pitkilla aikavaleilla Pl:hin vaikuttaa SST:n ja
ulosvirtauslampétilan muutokset, sateilyvuo merenpinnalla, keskipintatuulennopeus seka
meren energiavuot. Emanuel (2007) my6s huomauttaa, kuinka tasta ilmenee, ettd pinnan
ollessa sateilytasapainossa (ilman kasvihuoneilmiotd) ei trooppisia hirmumyrskyja syntyisi.
Taman Pl:n yhtdlén muotoilun valossa Pl:n suora riippuvuus SST:std vaikuttaa heikolta,
mutta pinnan sateilytase ja pintatuulennopeus vaikuttavat myos SST:hen, voimistaen ndin

korrelaatiota SST:n ja Pl:n valilla.

3.2. Madaran kuvaamiseen ja ennustamiseen kaytettava
indeksi

Trooppisten hirmumyrskyjen syntyyn on my0ds kehitetty enimmakseen empiirisesti

madritetty syntypotentiaali-indeksi (genesis potential index, GPI)
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H\ [V .
GPI = ‘105 17‘3/ 2[%j3(7L6XJ3(1 + 0 1Vshear ) 2 ’ (11)

jossa n on kokonaispyorteisyys 850 hPa:ssa ja V. on Pl. Emanuel ja Nolan (2004) kayttavat
Vipear:Na 850-200 hPa:n tuulivadnnetta sekd suhteellista kosteutta H 700 hPa:ssa. Emanuel
ym. (2008) korvaavat suhteellisen kosteuden kyllastysvajeella. Dimensioton parametri
kyllastysvaje kuvaa kostean entropian vajetta keskitroposfaarissa. Kyllastysvaje on

_ Sb_sm
X_—

*_
So 78 (12)

jossa s, on rajakerroksen kostea entropia ja s, keskitroposfdarin kostea entropia (lahelld
tasoa, jossa se saavuttaa miniminsa) seka so*on merenpinnan kyllastysentropia. Trooppisten
hirmumyrskyjen esiintymisalueilla lampdotilavahete on ldhes kostea-adiabaattinen, joten s,

on kiytanndssi s, joka on rajakerroksen ylapuolisen troposfadrin kylldstysentropia.

Emanuel (1994) maarittaa kostean entropian

L
s=c,InT—R,In p+ =L R gin H
T
) (13)
jossa ¢, on lampokapasiteetti vakioilmanpaineessa, T Idmpétila, p paine, L,
hoyrystymislampd, g ominaiskosteus, Ry kuivan ilman kaasuvakio, R, vesihdyryn kaasuvakio
ja H suhteellinen kosteus. Kyseisessa yhtadlossa on jatetty huomioimatta lampdkapasiteetin

ja kaasuvakioiden riippuvuus vesisisallosta.

Kyllastysvaje (12) kuvaa trooppisen hirmumyrskyn synnyn termodynaamista estoa.
Kyllastysvaje siis kasvaa mita kuivempi keskitroposfdaari on, eli mitd suurempi kostean
entropian vaje on keskitroposfadrissa ja osoittaa paljonko termodynaamista estoa on
trooppisen hirmumyrskyn synnylle (Emanuel 2010). Siis viiledmpi ja/tai kuivempi ymparisto
suhteessa trooppiseen hirmumyrskyyn tuottaa suuremman kyllastysvajeen, erityisesti jos
meren ja ilman valinen termodynaaminen epatasapaino on pieni. Nimittdja maarittaa ilma—
meri termodynaamista epdatasapainoa, joka on verrannollinen turbulenttiseen
entalpiavuohon pinnalta ilmakehdan pintatuulennopeuden ollessa vakio. Osoittaja on
keskitroposfaarin ja pinnan entropian valinen ero. Emanuelin (2013) mukaan s, on
mahdollisesti paremmin madritettdvissd kostean konvektiivisen kerroksen paineella

painotettuna keskiarvona. Talléin kyllastysvaje on aika, jossa pintavuot kyllastyttavat
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troposfaarin  suhteessa aikaan, jossa pintavuot saavat troposfddrin ja meren

termodynaamiseen tasapainoon.

Emanuel (2010) muotoilee GPl:n uudelleen kyllastysvajetta kayttaen:

GPI = sy MAX ([V,,,. —35ms™ JOf x(25ms™ +v,,, )", (14)

max

jossa n on kokonaispyorteisyys 850 hPa:ssa, x on kyllastysvaje, V. on Pl ja Vieor on 850—
250 hPa:n tuulivdanne. GPl:lle on siis edullista suuri kokonaispyorteisyys, pieni kyllastysvaje,
suuri Pl seka pieni tuulivddnne. Emanuel (2013) huomauttaa, ettd GPI menee nollaan kun PI
on 35 ms™ tai alle. Emanuelin (2008) mukaan, koska GPI sisaltda potentiaalisen
voimakkuuden korkeaan potenssiin korotettuna, viittaa tdma siihen ettd Pl:lla on tarkea
rooli sekd trooppisten hirmumyrskyjen maarassa ettd voimakkuudessa. Emanuelin (2013)
mukaan GPI, joka perustuu Pl:hin, on fysikaalisemmin perusteltu, kuin SST:n kynnysarvoon
perustuvat empiirisemmat syntypotentiaali-indeksit. SST:n kynnysarvoon perustuvat
indeksit ovatkin ilmastonmuutoksen mallisimulaatioissa  tuottaneet trooppisten
hirmumyrskyjen maardn epdrealistista nousua. Tangin ja Emanuelin (2012) mukaan
trooppisen hirmumyrskyn syklogeneesissa tarkein tekija on keskitroposfaarin kosteus, eli
pieni kyllastysvaje. Tata puoltaa se, ettd syklogeneesi vaatii syvan kerroksen kyllastymisen.
Kuitenkin trooppisten hirmumyrskyjen syntyyn liittyva teoria on viela vajavaista eika viela

tiedeta kaikkia siihen vaikuttavia tekijoita.

3.3. Tuhoisuuden kuvaamiseen ja ennustamiseen kaytettava

indeksi

Tutkittaessa trooppisten hirmumyrskyjen potentiaalista tuhoisuutta on arvioitu, etta
rahallinen menetys kasvaa suunnilleen tuulennopeuden kuutiona (Southern 1979).
Emanuelin (2005) madérittelee tdman perusteella kokonaisdissipaatiotehon (power
dissipation, PD), joka integroidaan myrskyn vaikutuspinta-alan ja elinian yli
T ro
pD=2n[ [ CLpVPrdrdt
00 , (15)
jossa Cp on liikkemaaran vaihtokerroin, p ilman tiheys pinnalla, V pintatuulen suuruus seka
integraalit otetaan myrskyn sateen ry ja elinian t yli. PD on kokonaisdissipaatioteho myrskyn

elinaikana. Menneiden myrskyjen sadettda on vaikea arvioida saatavista aineistoista, eika
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sateen vaihtelulla ole todettu olevan merkitystda maksimipintatuuliin. Emanuel (2005) toteaa
voimakkaiden tuulennopeuksien olevan merkittavin tekija yhtalossa (15). Myds Cpp
maarataan vakioksi. Emanuel (2005) maarittaa integroidun dissipaatiotehoindeksin (PDI),
joka kuvaa trooppisen hirmumyrskyn kokonaisenergian kulutusta tai toisin sanoen

trooppisen hirmumyrskyn kineettisen energian tuottoa.

PDI=[ V] dt
0 , (16)

jossa V. on pintatuulen maksiminopeus ja T trooppisen hirmumyrskyn elinika. Integraali yli
jokaisen myrskyn elinidn pintatuulen maksiminopeuden kuutiosta myds kerrytetdan vuoden
yli. Emanuelin (2007) mukaan integraali ottaa huomioon enemman aineistoa
huomioidessaan koko trooppisen hirmumyrskyn elinian seka tasoittaa
satunnaismittausvirheet ja suuren amplitudin poikkeamat. Vuoden kertymana PDI riippuu
myrskyjen voimakkuudesta, elinidsta ja maarasta. Maksimipintatuulen nopeuden nostaessa
herkasti tuhoisuutta, on ilmeista, ettd kaikkein voimakkaimmat trooppiset hirmumyrskyt
vastaavat suurimmasta osasta trooppisten hirmumyrskyjen aiheuttamista tuhoista. Bell ym.
(2000) ovat kehittdneet vastaavanlaisen indeksin, energian yksikoissd olevan Accumulated
Cyclone Energy (ACE), jossa 6 tunnin maksimituulennopeuksien nelididen summat
integroidaan keston yli ja kerrytetddn vuoden yli. Nadin ollen ACE vastaa trooppisen

hirmumyrskyn kineettista energiaa.

3.4. Tekijat, jotka estavat myrskyjen syntya tai myrskyja
saavuttamasta potentiaalista voimakkuuttaan

Ympariston tuulivddnteen on todettu estavan yleisesti trooppisen hirmumyrskyn syntya seka
jo syntyneen pyorteen kehitysta ja kestoa, jos tuulivddnne on voimakas (McBride ja Zehr
1981, Tory ym. 2007). Tosin barokliinisessd ymparistossa heikko tuulivadnne voi jopa edistaa
trooppisen hirmumyrskyn syntyd tehostamalla synoptisen mittakaavan nousuliiketta
(Bracken ja Bosart 2000). Trooppisia hirmumyrskyja estda saavuttamasta potentiaalista

voimakkuuttaan meren sekoittuminen ja myrskyjen liikkuminen.
3.4.1. Tuuletusindeksi

Tangin ja Emanuelin (2012) mukaan tuulivddnne voi estdd trooppisten hirmumyrskyjen

syntya ja voimistumista tuulettamalla alkavaan hairioon kylmempaa ja kuivempaa ilmaa, eli
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ilmaa, jonka entropia on matala. Tama tuuletus tapahtuu, kun tuulivddnne aiheuttaa
pyorrehdirion ytimen kallistumisen ja synnyttda konvektiivisia epasymmetrioita, jotka
molemmat synnyttdvdt mesoskaalan pyorteitd. Nama pyorteet kuljettavat hairioon
keskitroposfaarin matalan entropian ilmaa, joka sekoittuu ytimeen ja pakottaa
nousuvirtaukset ylapuolelleen. Myo6s sadeveden haihtumisen aiheuttama viileneminen
aiheuttaa konvektiivisia laskuvirtauksia, jotka tuovat keskitroposfaarin matalan entropian
ilmaa rajakerrokseen, josta se paatyy trooppisen hirmumyrskyn sisdanvirtaukseen. Tangin ja
Emanuelin  (2012) kehittama tuuletusindeksi kuvaa pystysuuntaisen tuulivddnteen
aiheuttaman  tuuletuksen vaikutusta trooppisten  hirmumyrskyjen syntyyn ja

voimakkuuteen. Eli tuuletusindeksi on

A — usheur X
PI (17)

. u —|Ugen— U e . ..
jossa  shear —|7850 200| on ympéristdn 850-200 hPa:n, eli kahden tason avulla arvioitu

tuulivdanne seka y on kyllastysvaje (12) ja Pl potentiaalinen voimakkuus (8).

Tuulivdanteen aiheuttamat rakenteelliset muutokset yhdessa kyllastysvajeen kanssa
aiheuttavat matalan entropian ilman paasyn trooppiseen hirmumyrskyyn. Tama osittain
kumoaa pintavoiden energian syott6a tuhoamalla potentiaalienergiaa, joka voisi muuttua
mekaaniseksi energiaksi. Toisaalta suurempi Pl ja ndin ollen suurempien pintavoiden
synnyttdma voimakkaampi energian sy6ttd voivat heikentda tuuletuksen vaikutusta. Eli
tuuletusindeksia kasvattaa tuulivaanne ja kyllastysvaje sekd pienentaa PI. Jos tuuletus ylittaa

pintavoiden suuruuden, alkaa trooppinen hirmumyrsky heikentya.

Kuvasta 2 nahdaan, etta syklogeneesi tapahtuu alueilla, joissa kauden keskimaardinen
tuuletusindeksi on pieni. Poikkeuksena on tosin padivantasaaja, jossa syntya rajoittaa pieni
coriolisparametri. Myo6s tropiikin alueelliset tuuletusindeksin  maksimit vastaavat

syntytiheyden minimeja esim. Karibianmeren keskiosissa ja Arabianmeren lansiosissa.

Kuvasta 3 nahdaan, ettd synnyn todennakoisyys korreloi vahvasti hairion keskimaaraisen
tuuletusindeksin kanssa. Tuuletusindeksilla on paljon yhteistd GPl:n kanssa, silld molemmat
yhdistavat dynaamisia ja termodynaamisia tekijoita. Myds muita vastaavanlaisia indekseja
on kehitetty. Esimerkiksi Rappin ym. (2010) ovat kehittdneet itdmisajalle empiirisen

indeksin, jonka avulla on maaritetty myds itdmisajan kynnysarvo syklogeneesille.
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Kuva 2. a) Tangin ja Emanuelin (2012) mdédrittdmdé tuuletusindeksi logaritmisella asteikolla
pohjoiselle pallonpuoliskolle (heindkuu—lokakuu) ja b) eteldiselle pallonpuoliskolle
(joulukuu—maaliskuu) vuosien 1990—2009 keskiarvona. Mustat pisteet edustavat saman
ajanjakson trooppisten syklonien syntyalueita. Musta rajaus erottaa trooppisten syklonien
tdrkeimpid syntyalueita, jotka ovat 25° leveyspiirilté pdivéntasaajalle pdin. (Tang ja Emanuel

2012)

Tang ja Emanuel (2012) loytdavat myoOs trooppisten hirmumyrskyjen voimistumiselle
tuuletusindeksin kynnysarvon, joka on n. 0.1. Trooppisten hirmumyrskyjen voimistumista
havaitaan pienemmilla tuuletusindekseilla ja heikentymista suuremmilla
tuuletusindekseilla. Pystysuuntaisen tuulivadanteen aiheuttaman trooppisten
hirmumyrskyjen heikentymisen syistda on monia teorioita, joten syyt ovat vield epavarmoja.
Tangin ja Emanuelin (2012) mukaan tuuletusindeksi on tdrkedmpana tekijana itdisen
Tyynenmeren trooppisissa hirmumyrskyissa estamassa niiden kehitystda kuin muiden

valtamerialtaiden trooppisissa hirmumyrskyissa.
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Kuva 3. Tangin ja Emanuelin (2012) mddrittdmd trooppisten syklonien synnyn
todenndkdisyys suhteessa keskimddrdiseen tuuletusindeksiin hdirién elinaikana logistisella
regressiomallilla. Harmaa alue vastaa synnyn todenndkdisyyden 95 %:n luottamusviilid.

(Tang ja Emanuel 2012)

3.4.2. Meren sekoittuminen

Trooppiset hirmumyrskyt aiheuttavat voimakasta meren pintakerroksen sekoittumista, joka
johtaa voimakkaaseen pinnan viilenemiseen, eli SST:n laskuun useammalla celsius-asteella.
Pystysekoittumisen lisaksi merenpinnan viilenemiseen vaikuttaa myos hitaasti liikkuvissa
trooppisissa hirmumyrskyissa pystysuuntainen advektio. Viileneminen tuottaa negatiivisen
palautteen trooppisen hirmumyrskyn voimakkuuteen, kun entalpiavuot meresta ilmaan
vahenevat myrskyn alla. Mitd voimakkaampi trooppinen hirmumyrsky on, sen
voimakkaampaa on myds sekoittuminen ja merenpinnan viileneminen. Vincentin ym.
(2014) mukaan merenpinnan viilenemiseen vaikuttaa trooppisen hirmumyrskyn
voimakkuuden lisdaksi myos merenpinnanalainen kerrostuminen. Matala pintakerros ja/tai
erittdin  kerrostunut termokliini voivat olla haitallisia trooppisen hirmumyrskyn
potentiaaliselle voimakkuudelle. Trooppisen hirmumyrskyn aiheuttama sekoittuminen myos

syventda pintakerrosta useampia kymmenia metreja.
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Emanuelin (2008) mukaan trooppisen hirmumyrskyn sekoittaessa merta myrsky aiheuttaa
sekoittuneen pintakerroksen pohjaan merivirtoja, joiden pystyvddanne saa aikaan
turbulenssia, joka taas sekoittaa kylmemman termokliinin vettd sekoittuneeseen
pintakerrokseen. Tama seka viilentdd merenpintaa trooppisen hirmumyrskyn radalla etta
[ammittdaa ylemman termokliinin. Vesipatsaan kokonaisentalpia ei siis muutu, vain entalpian
pystyjakauma muuttuu. Pinnan kylma anomalia hadvida n. 10 paivassa, kun turbulenttinen
entalpiavuo ilmakehdan vahenee. Tahan liittyy vesipatsaan kokonaisentalpian kasvu
meressa. Trooppisten hirmumyrskyjen kaynnistaman sekoittumisen aiheuttama meren
pintakerroksen lampeneminen kulkeutuu suurimmaksi osaksi korkeammille leveyspiireille.
Emanuelin (2008) mukaan ndin ollen trooppiset hirmumyrskyt vaikuttavat termohaliiniseen
kiertoliikkeeseen ja trooppisilla hirmumyrskyilldi on oma roolinsa ldmmonsiirtajina

globaalissa ilmastojarjestelmassa.

3.4.3. Myrskyijen liikkuminen

Trooppiset hirmumyrskyt kulkeutuvat padasaantoisesti ympariston virtauksen mukana
yleensa n. 2-10 ms™:n nopeudella. Pohjois-Atlantilla ja pohjoisen Tyynenmeren itdosissa
liikkumiseen vaikuttaa useimmiten itdiset pasaatituulet sekd Afrikan itdaallot. Intian
valtamerelld ja lantiselld Tyynellamerelld liikkkumiseen vaikuttavat enemman monsuunien
solat ja intertrooppisen konvergenssivydhykkeen (ITCZ) sijainti. Ympariston virtaus riippuu
my0ds vahvasti subtrooppisten korkeapaineiden sijainnista ja voimakkuudesta. Korkeammille
leveyspiireille ajautuessaan trooppinen hirmumyrsky voi liikkua lantisen perusvirtauksen

mukana.

Lilkesuuntaa muuttavat trooppisen hirmumyrskyn planetaarisen pyorteisyyden advektion
synnyttdmat ns. beta-pyorteet. Kun kiertoliike trooppisen hirmumyrskyn ymparilla advektoi
ilmaa lansipuolella paivantasaajalle pain ja itdpuolella navoille pain, johtaa se ldannessa
ilman syklonaaliseen ja iddssa antisyklonaaliseen pyorteisyyteen. Ndin ollen trooppiset
hirmumyrskyt advektoituvat siten, ettd ne ajautuvat navoille ja ldanteen pdin
perusvirtaukseen nihden (ns. beta-advektio) n. 2 ms™:n nopeudella (Emanuel 2003). Maan
tai kylmemman meriveden vylle ajautuessaan trooppinen hirmumyrsky menettaa
[Ampimastd merestd saatavan energian ja maan paalld lisdantynyt kitka kuluttaa sen

kineettistd energiaa. Naista syista trooppinen hirmumyrsky alkaa dissipoitua.
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4. Mallisimulaatioiden kaytto tutkittaessa
ilmastonmuutoksen vaikutusta trooppisiin

hirmumyrsKkyihin

Yksi tapa simuloida ilmastonmuutoksen vaikutusta trooppisiin hirmumyrskyihin malleilla, on
poimia suoraan globaaleista ilmastomalleista selkeitd trooppisia hirmumyrskyja ja seurata
niiden muutoksia ilmastonmuutoksen myota. Vuorovaikutusten vuoksi mallintamiseen
tarvitaan globaali valtameri—ilmakehamalli. Robertsin ym. (2013) mukaan naissa malleissa
on tosin usein merkittavia perustilan systemaattisia virheitd sekd ilmakehdssa etta
valtameressa. Malleja joudutaan myo6s ajamaan melko karkealla resoluutiolla niiden
monimutkaisuuden ja pitkdn tasapainottumisajan vuoksi. Emanuelin (2011) mukaan
tassakin metodissa on hyotya korkeasta horisontaalisesta resoluutiosta. Nykyisellaan
nimittdin tarkeda silman aluetta ei saada vield mallinnettua. Sen lisdksi myos
tuulennopeuden maksimiarvo jaa alhaiseksi puutteellisen horisontaalisen resoluution
vuoksi. Myo6s trooppisten hirmumyrskyjen maara jaa havaittua pienemmaksi, sekd maaran
simuloinnissa on myo6s paljon alueellisia eroja. Emanuelin (2013) mukaan simuloitu maara
on noin kdanteisesti verrannollinen mallin horisontaaliseen resoluutioon. Trooppiset
hirmumyrskyt myos levidvat horisontaalisesti laaja-alaisemmiksi matalalla resoluutiolla seka
niiden ratojen simuloinnissa on puutteita (Camargo 2013b). Murakamin ym. (2012) mukaan
voimakkaimpien trooppisten hirmumyrskyjen simulaatio vaatii n. 20 km:n resoluution.
Rotunno ym. (2009) ehdottavat, ettd malleissa tarvittava hilavali olisi jopa alle 1 km.
Resoluution lisdksi mallien keskendaan eroaviin tuloksiin vaikuttaa mallin fysiikan
parametrisointi ja dynaaminen ydin. Toryn ym. (2013) mukaan trooppisilla hirmumyrskyilla
on myo6s pidempi elinika malleissa kuin luonnossa johtuen mallien resoluution ja fysiikan
puutteista. Murakamin ym. (2012) mukaan mallisimuloinnit eivat vaikuta olevan riippuvaisia
konvektion parametrisoinnista ja Walshin ym. (2013) mukaan konvektion parametrisoinnin
tarve vahenee resoluution kasvaessa, kun konvektiiviset prosessit saadaan simuloitua
eksplisiittisesti. Korkeamman resoluution mallit mallintavat Robertsin ym. (2013) mukaan
myos Afrikan itdaallot suuremmilla pyorteisyyden arvoilla, parantaen siis myés mahdollisen

alkuhairion mallinnusta.
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Matalan resoluution ilmastomalleja edustavat usein kaytetyt Coupled Model
Intercomparison Project -hankkeen vaiheiden 3 (CMIP3) ja 5 (CMIP5) mallit. Vaikka
resoluutio on parantunut CMIP3 -malleista CMIP5 -malleihin, joista silti yha useimmilla on
yli 100 km:n horisontaalinen resoluutio, ei trooppisten hirmumyrskyjen maaran simulaatio
ole yleisesti Camargon (2013b) mukaan paljoa parantunut. Emanuelin (2013) mukaan
ongelmana on myo6s ndiden mallien tulosten analysoinnissa yhden yleisesti kdytdssa olevan

trooppisten hirmumyrskyjen havaitsemiseen kdytettavan algoritmin puuttuminen.

Toinen tapa simuloida ilmastonmuutoksen vaikutusta trooppisiin hirmumyrskyihin malleilla,
on kayttaa tilastollisia menetelmia. Niissa tutkitaan uusanalyysien tai ilmastomallien
aineistosta joitakin tunnettuja laaja-alaisia olosuhteita kuvaavia muuttujia, jotka osataan
yhdistaa trooppisten hirmumyrskyjen syklogeneesiin ja ndin selvitetddn ilmastonmuutoksen
vaikutusta trooppisten hirmumyrskyjen esiintymiseen. Emanuelin (2013) mukaan nama
tilastolliset tekijat (esim. SST ja GPI:t) voidaan yhdistdd vain trooppisten hirmumyrskyjen
syntyyn ja maaraan. Niilld ei siis saada tietoa trooppisten hirmumyrskyjen mahdollisista
voimakkuuden, tuhoisuuden tai sademdirdan muutoksista. Emanuelin (2013) mukaan

hyotyna tdssa menetelmassa on kuitenkin sen vahva empiirinen perusta.

Vielda yksi tapa maarittda ilmastonmuutoksen vaikutusta trooppisiin hirmumyrskyihin
mallisimulaatioilla on dynaaminen alasskaalaus (dynamical downscaling). Tassa
menetelmassa uusanalyysien ja ilmastomallien aineistosta saadaan reunaehdot korkean
resoluution malleille. Eli korkean resoluution mallia kdytetdaan pienemmalla alueella, jotta
mallisimulaatiosta saadaan realistisempi. Emanuelin (2011) mukaan tdm&d menetelma on
osoittautunut tarkaksi mallinnettaessa havaittua trooppisten hirmumyrskyjen klimatologiaa
vuosilta 1980-2006, erityisesti Pohjois-Atlantilla, jonka alueella trooppisten hirmumyrskyjen
mallisimulaatio on ollut yleisesti haastavampaa kuin muualla. Emanuelin (2011) mukaan
jopa 14 km:n hilavalin globaaliin ilmastomalliajoon pohjautuva dynaaminen alasskaalaus
parantaa vield merkittdvasti voimakkaimpien trooppisten hirmumyrskyjen mallintamista
globaalin mallin tuloksiin verrattuna. Huomattavissa on myo6s, ettd CMIP5-mallien
alasskaalaus tuottaa parempia tuloksia kuin CMIP3-mallien alasskaalaus. Emanuelin (2013)
mukaan alasskaalauksen selked etu on korkean resoluution mahdollistama trooppisen
hirmumyrskyn silman alueen mallinnus, jolloin mallisimulaation trooppinen hirmumyrsky
voi saavuttaa todellisen voimakkuuden. Tassa menetelmassa puutteellista on se, etta
palautetta myrskyn vaikutuksesta ilmastoon ei saada simuloitua seka se, ettd ilmasto- ja

korkean resoluution mallien fysiikka ei valttamatta ole yhteensopiva (Emanuel 2013).
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Kuva 4. Ylhddllé havaitut ja alhaalla malleilla simuloidut trooppisten syklonien radat vuosilta
1981-2005. Mallisimulaatioon on kéytetty korkean horisontaalisen resoluution (50 km:n)
dynaamista mallia, eli Geophysical Fluid Dynamics Laboratoryn (GFDL) High Resolution
Atmospheric Modelia (HIRAM), joka on pakotettu havaitulla SST:lld. Malli suoriutuu hyvin
trooppisten syklonien klimatologian ja myrskyratojen globaalin jakauman simuloinnista.

(Zhao ym. 2009)

Emanuelin (2013) mukaan yhtddn naista malleista tai menetelmistd ei ole testattu
todellisella globaalilla ilmastonmuutoksella, vaan mallit ja menetelmat on kehitetty ja
testattu alueellisilla vaihteluilla ja tdma on syytad pitda mielessd tuloksia tarkasteltaessa.
Yleensd simuloinneista my6s puuttuu meren sekoittuminen. Emanuelin ym. (2013) mukaan
mallit myos yleensa aliarvioivat Pohjois-Atlantin alueella arvioidun
tropopaussin/alastratosfaarin viilenemisen (kts. luku 5.1.4.) vuosina 1979-2011 ja tuottavat

nadin ollen liian pienida muutoksia Pohjois-Atlantin trooppisissa hirmumyrskyissa.
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5. [Imastonmuutoksen vaikutus trooppisiin
hirmumyrsKkyihin teorioiden ja

mallisimulaatioiden mukaan

5.1. Vaikutus voimakkuuteen

IImastonmuutoksen vaikutusta trooppisten hirmumyrskyjen voimakkuuteen tarkastellaan
tdssa luvussa ensin potentiaalisen voimakkuuden (yhtdlét 8 ja 10) havaintojen avulla ja

sitten mallisimulaatiotulosten avulla.

5.1.1. Merenpinnan lampdtilan nousun vaikutus trooppisiin hirmumyrskyihin

SST:n on havaittu nousseen suurimmassa osassa trooppisten hirmumyrskyjen syntyalueita
useammalla celsiuksen kymmenesosalla viimeisten vuosikymmenten aikana. Tastd noususta
suurin osa on aiheutunut kasvihuonekaasujen aiheuttamasta ilmastonmuutoksesta. Roberts
ym. (2013) tutkivat 20 mallin tuloksia, joissa on lisdtty 2 K:n nousu Hadley Centren SST:n
aineistoon. Roberts ym. (2013) korostavat, ettd SST on vain merkki ilmaston tilasta, ei
ilmastoa ajava pakote. Ndin ollen SST:n kasvulla pakotetuissa mallisimulaatioissa voidaan
[ahinna tutkia mallien herkkyyttd SST:n muutoksille. Palménin (1948) esittama (ja luvussa
2.1. tarkennettu) SST:n n. 26 °C:n kynnysarvo on ehtona trooppisen hirmumyrskyn synnylle
nykyilmastossa ja nain ollen SST vaikuttaa trooppisten hirmumyrskyjen syntyalueisiin ja
klimatologiaan. Robertsin ym. (2013) mukaan on myds havaittu, ettd eri syntyalueiden
trooppisilla hirmumyrskyilld on eri ominaisuuksia. Tama viittaa siihen, ettd mahdollinen
syntyalueiden muutos SST:n muutoksen aiheuttamana tulee vaikuttamaan my0s
trooppisten hirmumyrskyjen ominaisuuksiin. Daren ja McBriden (2011) mukaan SST:n
kynnysarvo riippuu vallitsevasta ilmastosta, joten ilmaston ja SST:n lammetessa trooppisten
hirmumyrskyjen syklogeneesin vaatima SST:n kynnysarvo tulee nousemaan. Robertsin ym.
(2013) mukaan SST:n vaihtelu mallisimulaatioissa on osoittanut trooppisten hirmumyrskyjen
muutosten olevan hyvin herkkid SST:lle. Tama on selvdd myds luonnollisten vaihteluiden
(ENSO, AMM, AMO, suhteellinen SST, joita kasiteltiin luvuissa 2.2. ja 3.1.) aiheuttaman SST:n
vaihtelun vaikutuksista trooppisten hirmumyrskyjen klimatologiaan. Toisaalta on myds
mahdollista, kuten luvussa 2.2. mainitaan, ettd jokin muu pakote aiheuttaa sekda SST:n

vaihtelun etta kyseiset luonnolliset vaihtelut.
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SST:n kasvulla pakotetut ilmakehamallisimulaatiot, joissa SST kasvaa ilman sen muuttumista
yhdessa pintatuulen, pinnan sateilyvoiden ja meren lammdnvoiden kanssa, saattavat olla
epaluotettavia (kts. luku 5.1.4). My0Os eri aineistojen havaitun SST:n arviot voivat tuottaa
keskendan eroavia tuloksia. Eri SST:n aineistojen on havaittu vaikuttavan ainakin Pohjois-
Atlantin trooppisten hirmumyrskyjen maaran ja Yhdysvaltojen ylle ajautuvien trooppisten
hirmumyrskyjen suhteeseen (Villarini ym. 2012). SST:n nousun lisdksi my6s merenpinnan
alla lampdotila nousee, mika vahentaa sekoittumisen negatiivista palautetta trooppisen

hirmumyrskyn voimakkuuteen.

Globaalilla SST:n kasvulla on monia vaikutuksia trooppisiin hirmumyrskyihin, kuten mm. Pl:n
yhtalét (8) ja (10) sekd GPI (14) osoittavat. SST:n paikallinen kasvu suurentaa PI:ta
paikallisesti, mutta nostaessaan tropiikin SST:n keskiarvoa heikentda PIl:td muualla, koska
ylatroposfaarin lampotila maaraytyy tropiikin SST:n keskiarvon mukaan (luku 3.1.). Vecchin
ja Sodenin (2007a) mukaan nain ollen paikallinen SST:n muutos vaikuttaa paikallisesti Pl:hin
tehokkaammin kuin samansuuruinen ilmastonmuutoksen aiheuttama globaali SST:n
muutos. Kuten aiemmin mainittu, paikallisia SST:n muutoksia aiheuttavat mahdollisesti
myos monet luonnolliset vaihtelut (luku 2.2.), joiden kayttaytymista ilmaston muuttuessa ei
tiedetd. Robertsin ym. (2013) mukaan kun pelkkaad SST:td kasvatetaan muiden muuttujien
ollessa vakioita staattinen stabiilisuus kasvaa ylatroposfaarin lammetessa alatroposfaaria
nopeammin. Kun troposfaarin lampoétilavahetteen oletetaan pysyvan tropiikissa suunnilleen
kostea-adiabaattisena, odotetaan trooppisen ylemman troposfaarin lampenevan n. 2 kertaa

nopeammin kuin alatroposfaarin.

5.1.2. Sateilypakoteskenaariot

Monissa ilmakehamallisimulaatioissa kaytetaan SST:n 2 K:n nousua, joka on verraten heikko
pakote, vastaten n. 4.5 Wm™2%n sateilypakoteskenaariota vuodelle 2100. Suurin CMIP5-
vertailun ilmastosimulaatioissa kaytettdva siteilypakoteskenaario on 8.5 Wm™. Villarinin ja
Vecchin (2012) mukaan 8.5 Wm™2n s3teilypakotteella keskim&darainen SST:n nousu on n. 3—
3.5 K vuoteen 2100 mennessa. Sateilypakotteet sisaltavat kasvihuonekaasujen, aerosolien ja
otsonin  pakotteet. Villarinin ja Vecchin (2012) mukaan epavarmuustekijoita
sateilypakotteen suhteen ovat tulevan sateilypakotteen muutokset sekd niiden vaikutus
ilmastoon. Kasvihuonekaasujen (esim. hiilidioksidi) pitoisuuksien nousu nostaa SST:t&, koska
suuremmat  pitoisuudet vahentdvat nettolampdsateilyd meren  pinnasta, silla
kasvihuonekaasut absorpoivat pinnan lamposateilya. Tata kasitelldan tarkemmin luvuissa

5.1.4.,5.2.5.,5.4.1.ja5.4.2.
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5.1.3. Havaitut potentiaalisen voimakkuuden muutokset

Emanuelin (2007) mukaan Pl on noussut 1970-luvulta n. 10 % Atlantilla ja n. 6 % pohjoisen
Tyynenmeren lansiosissa (kuva 5), kun samaan aikaan SST nousi vain 0.6 °C ja 0.4 °C
vastaavilla alueilla. Emanuel (2007) arvioi Pl:n (10) nousun johtuneen péaasiallisesti
kokonaissateilyvuon kasvusta mereen ja tropopaussin lampdétilan laskusta, mutta myos
osittain tropiikin pintatuulennopeuden laskusta. Voimakkaimpien trooppisten syklonien
voimakkuuden on havaittu globaalisti kasvaneen, mutta ei tiedetd vaikuttaako tahan

kasvuun enemman luonnolliset vaihtelut vai ilmastonmuutos (Knutson ym. 2010).

Emanuelin ym. (2013) mukaan viimeisten vuosikymmenten ajalta havaittuun Pl:n nousuun
Atlantilla vaikuttaa tropiikin tropopaussin viileneminen ja ndin ollen trooppisten
hirmumyrskyjen ulosvirtauslampotilan lasku. Viilenemistd aiheuttaa otsonikato ja
muutokset stratosfadrin Brewer-Dobson-kiertoliikkeessa. Brewer-Dobson-kiertoliike ja
siithen liittyva adiabaattinen viileneminen saattavat voimistua ilmaston lammetessa. Myos
otsonikato voimistuu kyseisen kiertoliikkeen voimistuessa, kun vahdisen otsonipitoisuuden
ilmaa paasee troposfaaristd stratosfaariin. Lisdksi tulivuorenpurkaukset viilentavat
alastratosfaaria, kun vulkaaniset aerosolit sateilylammittavat sitd ensin, mutta myéhemmin
vulkaanisten aerosolien synnyttdma otsonikato vaikuttaa viilentavasti. Emanuel ym. (2013)
havaitsevat aineistosta tulivuortenpurkausten aiheuttaman hetkellisen lampdtilan nousun
vuosina 1982 (El Chichdn) ja 1991 (Mt. Pinatubo). Tropiikin alastratosfaarin lampétilan lasku
on havaittu voimakkaimpana Pohjois-Atlantilla, joten néin ollen trooppisten hirmumyrskyjen
ulosvirtauslampétilan laskun tulisi olla voimakkainta Atlantilla. On myds havaittu voimakas
gradientti ylatroposfaarin lampenemisesta viilenemiseen |api tropiikin tropopaussin.
Emanuelin ym. (2013) mukaan sekd termodynaamisen tehokkuuden ettd yhtdlossa (8)
olevan entalpiatermin, joka kuvaa merenpinnan ja rajakerroksen vilisen termodynaamisen
epatasapainon suuruutta, vaihtelevuus vaikuttaa trooppisiin hirmumyrskyihin enemman

Pohjois-Atlantilla kuin muualla.

Emanuelin ym. (2013) mukaan viimeisten 30 vuoden ajalta Pohjois-Atlantin Pl:n noususta
vastaa 56 %:sti termodynaaminen tehokkuus, eli SST:n ja ulosvirtauslampdtilan vélinen ero,
ja lopusta merenpinnan ja rajakerroksen termodynaamisen epéatasapainon nousu, eli
entalpioiden ero yhtélossa (8). Emanuelin ym. (2013) mukaan SST:n nousu vastaa vain 7
%:sta termodynaamisen tehokkuuden kasvussa ja loput eli suurin osa johtuu
ulosvirtauslampdétilan laskusta. Emanuelin ym. (2013) mukaan SST:n noustessa, ilmapaketti

my0s padsee nousemaan korkeammalle troposfaarissa kokiessaan voimakkaampaa
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positiivista nostetta ja nadin ollen trooppisen hirmumyrskyn ulosvirtauslampdétila on
kylmempi. My6s samaan aikaan tropiikin tropopaussin viiletessa entisestddan merkitsee se
vielakin viiledmpaa ulosvirtauslampdotilaa. Emanuelin ym. (2013) tutkiman National Centers
for Environmental Prediction (NCEP) - National Center for Atmospheric Research (NCAR) -
uusanalyysin mukaan vuosien 1979-2010 ulosvirtauslampotilassa Pohjois-Atlantilla on ollut
5.4 K:n lasku ja 100 hPa:n lampdtilassa 4.6 K:n lasku. Nama arvot ovat kuitenkin
yliarviointeja viilenemisesta. Vaikka viileneminen olisikin vain puolet NCEP-NCAR-
uusanalyysin mukaisesta arviosta, ovat vaikutukset Pl:hin kuitenkin merkittavat. Emanuelin
ym. (2013) mukaan monien tutkimusten eridvéat Pl:ta koskevat tulokset johtuvat mm. liian
pienestd tropiikin tropopaussin/alastratosfadrin  viilenemisestd useimmissa yleisen

kiertoliikkeen malleissa (luku 4).

5.1.4. Tuulennopeuden, merenpinnan [ampdotilan, aurinkovakion ia

hiilidioksidipitoisuuden muutosten vaikutus potentiaaliseen voimakkuuteen

Emanuel ja Sobel (2013) tarkastelevat Pl:n muutoksia pinnan energiatasapainon (10) avulla.
Kuvasta 6 ndahdaan, ettd tuulennopeuden lasku lisdd meri-ilmakeha entalpian eroa ja lisaa
trooppisen hirmumyrskyn Pl:itd yhtaloiden (8) ja (10) mukaisesti. Kuvassa 6 Pl:n kasvu

suhteessa SST:hen globaalin tuulennopeuden laskiessa on n. 10 ms™K™".

Emanuelin ja Sobelin (2013) tutkimuksessa globaalin hiilidioksidin (CO,) pitoisuuden kasvun
nostattama SST nostaa Pl:td hitaasti ja kyllastyttdda sen SST:n saavuttaessa 32 °C. Tama
johtuu globaalin CO,-pitoisuuden kasvun aiheuttamasta pienesta ulosvirtauslampdtilan
noususta, joka pienentdaa termodynaamista tehokkuutta. Viela tarkedammin Emanuelin ja
Sobelin (2013) mukaan CO,-pitoisuuden kasvaessa pinnan
nettopitkdaaltosateilyjadhtyminen pienenee ja havidaa SST:n saavuttaessa 32 °C, jolloin

pinnan kokonaisentalpiavuo ei voi enda kasvaa eikd mydskaan nain ollen PI.

Emanuelin ja Sobelin (2013) kasvattama globaalin aurinkovakion kasvu nostaa Pl:td n. 1.4
ms™'K™". Aurinkovakion vaikutus Pl:hin riippuu myds SST:std, ulosvirtauslampétilasta seka
pintatuulennopeudesta. Kun Emanuel ja Sobel (2013) kasvattavat pelkkda globaalia SST:ta
ilman ulkoista pakotetta, Pl kasvaa enemman kuin aurinkovakiota kasvatettaessa. Tama
johtuu siitd, ettd aurinkovakiota kasvatettaessa auringonsateilyd absorptoituu suoraan
ilmakehdan vahentden pitkdaaltosateilyjaahtymista troposfaarissa, joka vahentda myos
entalpiavuota pinnalta. Kuvasta 6 nahdaan, ettad Pl:td kasvattaa voimakkaimmin globaalin

pintatuulennopeuden heikentdaminen.
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Kuva 6. Vasemmalla Pl suhteessa SST:hen globaaleilla pakotteilla ja oikealla suhteessa
suhteelliseen SST:hen paikallisilla pakotteilla. Siniselld on SST tai suhteellinen SST, joka on
muutettu ilman pakotetta, aniliininpunaisella on aurinkovakion, punaisella CO,-pitoisuuden
ja vihredlld pintatuulennopeuden pakotteet. Vasemmalla kdytetyt rajat ovat SST:lle 27.09—
37.09 °C, aurinkovakiolle 1360-1500 Wm™ CO,-pitoisuudelle 360-11520 ppm ja
pintatuulennopeudelle 5-1 ms™. Oikealla kdytetyt rajat ovat aurinkovakiolle 1200-1500
Wm™2 CO,-pitoisuudelle 90-11520 ppm, pintatuulennopeudelle 8—1 ms™". Suhteellista SST:td
vaihdellaan -3 ja 4 K:n vilillé, jolloin kokonaissdteilyvuo pinnalta vaihtelee 40 ja -14 Wm™2n
vdlilld. Kaikissa paitsi pelkdn SST:n tai suhteellisen SST:n muutoksissa pinnan

energiatasapaino sdilytetddn. (Emanuel ja Sobel 2013)

Kun Emanuel ja Sobel (2013) muuttavat pakotteet paikallisiksi muutoksiksi, vaikuttaa se
sirkulaatioon, jonka muutokset vaikuttavat paikalliseen vesihdyryn jakaumaan ja
pilvisyyteen. Tropiikin sirkulaatio pyrkii sailyttamaan ilmapatsaan virtuaalilampédtilan
samana kuin ympariston, kun ilmapatsaan leveys on pienempi kuin Rossbyn
deformaatiosdde (1). Emanuel ja Sobel (2013) hyodyntavat tata paikallisten muutosten
mallintamiseen maarittdmalla nousunopeuden, jolla ilmapatsaan lampdtila saadaan

samaksi kuin paikallisilla pakotteilla muuttumattomana pysyva ympariston lampétila.

Emanuelin ja Sobelin (2013) mukaan kuvasta 7 ndhdaan, ettd negatiivinen suhteellinen SST
kasvattaa nettosateilyvuota ylospain ilmakehan ylarajalla, koska subsidenssi kuivattaa

ilmapatsaan, jolloin pitkdaaltosateilyn emissio pintaan vahenee. Eli suhteellisen SST:n lasku
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kasvattaa kokonaissdteilyvuota ylospdin ja suhteellisen SST:n  nousu kasvattaa

kokonaissateilyvuota alaspain.
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Kuva 7. Yhtendiset viivat ovat nettosdteilyvoita ilmakehdn yldrajalla ja katkoviiva on pinnan
energiavuo (Wm™) suhteessa suhteelliseen SST:hen (°C). Sininen yhtendinen viiva on
suhteellisen SST:n muutos, vihred paikallisen pintatuulennopeuden, punainen paikallisen
CO,-pitoisuuden ja aniliininpunainen paikallisen aurinkovakion muutoksien pakottama
suhteellisen SST:n muutos. Kaikilla muilla paitsi suoralla suhteellisen SST:n muutoksella

pinnan energiatasapaino sdilytetddn. (Emanuel ja Sobel 2013)

Kuvassa 6 paikallisilla pakotteilla Pl suhteessa suhteelliseen SST:hen nayttaa
riippuvuudeltaan ldhes vakiolta. Emanuelin ja Sobelin (2013) mukaan tdma johtuu siita, etta
Pl:ta hallitsee muutos meri—rajakerros entalpian erossa. Kun syva konvektio on kaynnissa,
rajakerroksen entalpia (lampétilan ja kosteuden funktio, kts. yhtaloé 2) vastaa lahes vapaan
ilmakehdan kyllastynyttd kosteaa staattista energiaa, joka koostuu entalpiasta ja
geopotentiaalista. Kostea staattinen energia on toisaalta taasen vain potentiaalilampdtilan
ja lampdkapasiteetin funktio. Ndin ollen kun Emanuel ja Sobel (2013) pitdvat lampdétilan
tasattuna ilmapatsaassa ympariston lampétilaan, on PI riippuvainen syvdssa konvektiossa
vain suhteellisesta SST:std. Emanuelin ja Sobelin (2013) mukaan kuvassa 6 nahtavat pienet
eroavuudet johtuvat pakotteiden eri vaikutuksesta ulosvirtausldampétilaan. Kuvan 6
pintatuulennopeuden heikentamisen pakotteista ndahddan, ettd paikallisella pakotteella

kulmakerroin on paljon pienempi kuin globaalilla pakotteella. Ndin ollen globaalin
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pintatuulennopeuden heikentdminen kasvattaa Pl:td paljon voimakkaammin kuin paikallisen

pintatuulennopeuden heikentdminen.

5.1.5. Mallisimulaatioiden tuloksia ilmastonmuutoksen vaikutuksesta

voimakkuuteen

Knutsonin ym. (2010) mukaan voimakkaimpien trooppisten hirmumyrskyjen ei voida
odottaa simuloituvan viela hyvin, koska malleista puuttuu vield tarvittava erittdin korkea
resoluutio. Kuitenkin taman hetkiset korkeamman resoluution mallit osoittavat suhteessa
voimakkaimpien trooppisten syklonien maaran kasvua, vaikka niiden absoluuttinen
voimakkuus jadkin malleissa havaittua pienemmaksi. Knutsonin ym. (2010) tuloksissa
keskimaarainen globaali voimakkuus kasvaa (n. 2-11%) vuoteen 2100 mennessa seka
voimakkaimpien trooppisten syklonien globaali maara kasvaa ilmaston ldmmetessa, vaikka

tuloksissa ilmenee alueellista vaihtelua.

Emanuel (2013) havaitsee voimakkaimpien myrskyjen maaran kasvua kuuden CMIP5-mallin
tulosten dynaamisessa alasskaalauksessa. Tama ilmenee PDI:n kasvusta (kts. luku 5.3.),
jonka kasvun n. 40 %:sta vastaa voimakkaimpien myrskyjen maaran kasvu. Camargon
(2013b) 14 CMIP5-mallin suoralla simulaatiolla 8.5 Wm™:n sateilypakotteella Pl kasvaa
suurimmassa osassa pohjoista pallonpuoliskoa. Camargon (2013b) mukaan tulos on
samantapainen kuin Vecchin ja Sodenin (2007a ja 2007b) CMIP3-mallien suorien
simulaatioiden tulokset. Robertsin ym. (2013) tutkimat ilmakehamallisimulaatiot SST:n 2 K:n
nousulla ovat yksimielisia |ahinna siita, ettd voimakkaimmat trooppiset syklonit tulevat
voimistumaan. Myds monet muut tutkimukset tuntuvat olevan yksimielisia siitd, etta

voimakkaimpien trooppisten syklonien maara kasvaa.

5.1.6. Mallisimulaatioiden tuloksia ilmastonmuutoksen vaikutuksesta

voimakkuuteen Pohjois-Atlantilla

Pohjois-Atlantin mallisimulaatiot voimakkuudesta (esim. Villarini ja Vecchi 2013, Knutson
ym. 2013) viittaavat merkitsevddan voimakkuuden kasvuun. Villarinin ja Vecchin (2013)
mukaan korkean resoluution mallit osoittavat voimakkuuden kasvua, mutta useamman
korkean resoluution mallin simulaatioita ei vield ole tehty 2100 vuoteen asti, joten niiden
suhteen on vield epavarmuutta. Pohjois-Atlantilla aerosolipdastojen lasku lisdd mahdollisesti
trooppisten hirmumyrskyjen voimakkuutta lisaten sateilypakotetta, mutta myds Saharan
hiekkamyrskyt vaikuttavat tahdn. Knutson ym. (2013) tutkivat ilmastonmuutoksen

vaikutusta Pohjois-Atlantilla kdyttden CMIP3-malleilla A1B-skenaariota (vastaa n. 6 Wm™2n
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sateilypakotetta vuoteen 2100 menness3) ja CMIP5-malleilla 4.5 Wm™:n sateilypakotetta
vuoteen 2100 mennessa. He kayttdvat dynaamista alasskaalausta ensin resoluutioltaan 18
km:n alueellisella mallilla ja siitd alasskaalaten vield 9 km:n paikallisella mallilla, jotta
voimakkaimmat trooppiset hirmumyrskyt saadaan simuloitua. Nailla CMIP3- ja CMIP5-
malleilla voimakkuus nousee merkitsevasti 4—6 %. CMIP3-malleilla havaitaan myos
merkitsevd kasvu (87 %) voimakkaimpien (tuulennopeus > 59 ms™') trooppisten

hirmumyrskyjen maarassa.
5.1.7. Yhteenveto

Teorioiden mukaan Pl tulee nousemaan sekd termodynaamisen tehokkuuden ja
termodynaamisen epatasapainon kasvun (luku 5.1.3.) ettd pintatuulennopeuden
heikkenemisen (kts. luku 5.2.2.) vuoksi. Luvussa 5.1.3. esitettyjen havaintojen mukaan Pl on
jo noussut 1970-luvulta lahtien. Lisdksi monet mallisimulaatiot osoittavat trooppisten
hirmumyrskyjen voimakkuuden kasvua sekd voimakkaimpien myrskyjen maardan kasvua
ilmastonmuutoksen vaikutuksesta. Juuri voimakkaimmat trooppiset hirmumyrskyt ovat
aiheuttaneet suurimman osan tuhoista, vaikka kaikista maan ylle ajautuvista trooppisista

sykloneista niiden maara on ollut vahainen.

5.2. Vaikutus maaraan

Taman hetkiset mallisimulaatioiden tulokset madrien muutoksista ovat sekalaisia. Osa
tuloksista osoittaa maaran pysyvan ennallaan, osa laskevan ja osa nousevan. Useimmissa
mallisimulaatioissa havaittua trooppisten hirmumyrskyjen maaran laskua
ilmastonmuutoksen vaikutuksesta on yritetty selittaa joko keskitroposfaarin kyllastysvajeen
kasvulla tai ylatroposfaarin staattisen stabiilisuuden kasvun aiheuttamalla trooppisen
sirkulaation heikkenemisella (Vecchi ym. 2006) seka konvektiivisen massavuon laskun
aiheuttamalla trooppisen sirkulaation heikkenemisellda. Nama kolme asiaa voivat Zhaon ym.

(2013) mukaan myos liittya toisiinsa.

5.2.1. Havaitut maaran muutokset

Havainnoissa ei ole todettu merkitsevdaa muutosta trooppisten hirmumyrskyjen globaalissa
maardssa. Myoskaan yksittdisten valtamerialtaiden alueilla niiden maarissa ei ole todettu
merkitsevdda muutosta, paitsi Atlantilla, mutta Atlantiltakaan havainnot maaran noususta
eivat ole kiistattomia (Knutson ym. 2010). Atlantilla maaran nousu koskee viimeisinta n. 20

vuotta. Garner ym. (2009) tulkitsevat NCEP-uusanalyysista Atlantilta vuosilta 1980-2006
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trooppisten syklonien maaran nousseen, josta Garnerin ym. (2009) mukaan vastaavat

suurimmaksi osaksi ympariston termodynaamiset muutokset.

5.2.2. Illmastonmuutoksen vaikutus sirkulaatioon, tuulivddnteeseen ja

pintatuulennopeuteen

Garnerin ym. (2009) GFDL:n 18 km:n alueellisella mallilla A1B-paastdskenaariolla
havaitsema trooppisten syklonien maaran 32 %:n lasku ilmastonmuutoksen vaikutuksesta
johtuu n. 10 %:n tuulivdanteen kasvusta trooppisten syklonien esiintymisalueella. Vecchin ja
Sodenin (2007b) tutkimissa mallisimulaatioissa tuulivddnne kasvaa trooppisella Atlantilla
hirmumyrskykauden aikana tallda vuosisadalla, ja kasvun suuruus korreloi Walker-
kiertoliikkeen heikkenemisen kanssa pintatuulien heikentyessa. Zonaalisen kiertoliikkeen
(esim. Tyynellamerelld Walker) on todettu heikkenevan ilmastonmuutoksessa enemman
kuin meridionaalisen kiertoliikkeen (esim. Hadley, Vecchi ja Soden 2007c). Heikkeneminen
ilmenee voimakkaiden nousuvirtauksien ~maaran vahenemisena ja  heikkojen
nousuvirtauksien maaran kasvuna, eli se johtuu ilmakehan hydrologisen syklin muutoksista
(Vecchi ja Soden 2007c). Vecchin ja Sodenin (2007b) mallisimuloinneissa ilmaston
lammetessa Walker-kiertoliike heikentyy, jolloin tuulivddnne nousee keskimaaraisesti 0.5—1
msC™ Karibianmerell3, trooppisella Pohjois-Atlantilla ja trooppisen Tyynenmeren it3osissa.
Walker-kiertoliikkeen heikentyminen siis muistuttaa El Nifion vaikutuksia. Walker-
kiertoliikkeen heikentyessd myods pintatuulet heikkenevat, mika vaikuttaa myds meren

kiertoliikkeeseen termokliinin madaltumisena (Vecchi ja Soden 2007c).

Latifin ym. (2007) mukaan Atlantin tuulivddnteeseen vaikuttaa trooppisten Pohjois-Atlantin,
Intian valtameren ja Tyynenmeren lampotilojen ero. On havaittu, etta El Nifion vaikutuksia
muistuttavasti trooppisen Tyynenmeren SST:n noustessa tuulivddnne kasvaa Atlantilla.
Latifin ym. (2007) mukaan trooppisen Pohjois-Atlantin SST:n nousulla on ollut
tuulivdannetta heikentava vaikutus trooppisella Pohjois-Atlantilla, mutta samaan aikaan
trooppisen Intian valtameren voimakas lampeneminen 1951-2001 on aiheuttanut n. 15 %:n
tuulivdanteen kasvun trooppisella Pohjois-Atlantilla. Nain ollen Latifin ym. (2007) mukaan
trooppisen Atlantin tuulivddnteen muutokset riippuvat myods Atlantin lampenemisen
suhteesta trooppisen Intian valtameren ja Tyynenmeren lampenemiseen. Tuulivddnteeseen
vaikuttavat kuitenkin my6s monet luonnolliset vaihtelut (luku 2.2.) sekd meren

meridionaalinen |ampdtilagradientti.
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Eteld-Aasiassa aerosolipdastojen kasvu on yhdistetty SST:n gradienttien pienenemiseen
pohjoisella Intian valtamerelld, joka aiheuttaa tuulivdanteen heikkenemista alueella lisaten

suotuisuutta trooppisten hirmumyrskyjen synnylle (Christensen ym. 2013).

5.2.3. Merenpinnan lampdtilan ja hiilidioksidipitoisuuden nousun vaikutukset

trooppisten hirmumyrskyjen maaraan

CO,-pitoisuuden nousun arvioidaan nostavan SST:n globaalia keskiarvoa, jonka arvellaan
vaikuttavan trooppisten hirmumyrskyjen voimakkuuteen, maaraan ja syntypaikkaan. CO,-
pitoisuuden kasvun oletetaan vaikuttavan trooppisiin hirmumyrskyihin eniten tropiikin
keskimaaraisen SST:n nousun kautta, mutta Zhaon ym. (2013) mukaan mallisimulaatiot
viittaavat siihen, ettd seka SST:n muutosten alueellinen jakauma ettd CO,-pitoisuuden kasvu
voivat erilladn globaalin SST:n keskiarvon noususta vaikuttaa trooppisten hirmumyrskyjen
esiintymiseen seka globaalisti etta paikallisesti (kts. myos luku 5.2.5.). CO,-pitoisuuden suora
vaikutus trooppisiin hirmumyrskyihin on tdrkeadd selvittda, jotta ilmastonmuutoksen
vaikutusta trooppisiin hirmumyrskyihin voidaan arvioida. Erityisesti ndin on, jos CO,-
pitoisuus kasvaa, mutta SST:n nousu jaa vahaiseksi tai tapahtuu viiveelld. Zhaon ym. (2013)
mukaan aiemmat mallisimulaatiot, joissa CO,-pitoisuutta on kasvatettu pitden SST vakiona,
osoittavat merkittdvaa laskua trooppisten syklonien méaarassa. Zhaon ym. (2013) mukaan
CO,-pitoisuuden suoran vaikutuksen fysikaalinen mekanismi ei ole viela tdysin selvaa,
eivatkd myoskadan kehitetyt GPI:t ota kantaa CO,-pitoisuuden vaikutuksiin. Zhao ym. (2013)
vertaavat 7 eri ilmakehamallisimulaatiota erikseen SST:n 2 K:n kasvulla ja CO,-pitoisuuden
kaksinkertaistuksella sekda molemmat pakotteet yhdessa. Kaikilla malleilla trooppisten
hirmumyrskyjen globaali maara laskee, kun sekd CO,-pitoisuus kaksinkertaistetaan etta
SST:td nostetaan 2 K. Kun pakotteet erotellaan, mallitulosten erot kasvavat. SST:n 2 K:n
nousulla vain kaksi seitsemastd mallista osoittaa trooppisten hirmumyrskyjen globaalin
maaran merkitsevaa laskua, kun muut mallit eivat osoita merkitsevid maaran muutoksia.
Kun CO,-pitoisuus kaksinkertaistetaan, kuusi seitsemastd mallista osoittaa trooppisten
hirmumyrskyjen globaalin maaran laskua. CO,-pitoisuuden kaksinkertaistus myos tuottaa
Zhaon ym. (2013) malleilla yhdenmukaisempia alueellisia muutoksia myrskyjen maarassa
kuin SST:n 2 K:n kasvu. N&in ollen Zhaon ym. (2013) mukaan CO,-pitoisuudella voi olla
voimakas suora vaikutus trooppisten hirmumyrskyjen globaalin ja alueellisen maaran
muutoksiin. Myo6s Villarini ja Vecchi (2012) havaitsevat CMIP5-mallien tilastollista
alasskaalausta kayttaen pelkdn CO,-pakotteen aiheuttavan trooppisten hirmumyrskyjen

maaran merkitsevaa laskua kaikissa malleissa.
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Kosteaa konvektiota voi maarittdd konvektiivisella massavuolla. Held ja Zhao (2011)
yhdistavat CO,-pitoisuuden ja/tai SST:n kasvun aiheuttaman trooppisten syklonien globaalin
maaran laskun trooppisten syklonien syntyalueen globaaliin laaja-alaiseen konvektiivisen
massavuon laskuun. My6s Vecchin ja Sodenin (2007c) mukaan konvektiivisen massavuon
lasku viittaa samansuuruiseen ilmakehdn yldrajan sateilyjadhtymisen aiheuttaman
laskuliikkeen heikkenemiseen ja siis tropiikin sirkulaation heikkenemiseen (kts. luku 5.4.).

Held ja Zhao (2011) ma&arittdvat konvektiivista massavuota trooppisten syklonien

syntyalueen keskitroposfaarin vakiopainepinnan pystynopeuden (®sw0 ) vuosittaisena
keskiarvona, joka sisadltda painotuksen trooppisten syklonien esiintymisen mukaan. Zhaon

ym. (2013) mallituloksista ilmenee, ettd yleisesti trooppisia sykloneja syntyy alueilla, joissa

on laaja-alaista nousuliikettd, joka onkin odotettavaa. Mallit osoittavat yleisesti @ sw0 :n

kasvua eli konvektiivisen massavuon laskua. Zhaon ym. (2013) mukaan @®s0 korreloi
malleissa hyvin trooppisten syklonien maaran muutosten kanssa ja nain ollen Zhaon ym.

(2013) mukaan konvektiivisuuden taso vaikuttaa yhtena tekijana maardan, kun olosuhteet

ovat muuten suotuisat synnylle. ®sw0  korreloi malleilla myds CO,-pitoisuuden
kaksinkertaistamisen aiheuttaman trooppisten syklonien sekd globaalin ettd alueellisen

maaran vahvemman laskun kanssa. Suurimmassa osassa malleja, joissa SST:n 2 K:n nousu ei

aiheuta merkitsevdd muutosta trooppisten hirmumyrskyjen maardssd, on myds @ swo :n

muutos pienempi. Zhao ym. (2013) testaavat myOs muita ympadriston muuttujia, kuten

tuulivaannetta ja kosteutta, ja tulevat tulokseen, ettd @ swo pystyy parhaiten testatuista
muuttujista selittdmaan mallien globaalit ja alueelliset muutokset trooppisten syklonien
maarassa. Myos Walshin ym. (2013) testaamista muuttujista, jossa oli mukana sademaars,
600 hPa:n suhteellinen kosteus, tuulivddnne ja pystynopeus, viimeksi mainittu korreloi
vahvimmin maaran muutosten kanssa. Nain ollen Walshin ym. (2015) mukaan trooppisten
syklonien maaran lasku johtuu konvektiivisen massavuon laskusta, mutta siihen saattaa

liittyd myos kyllastysvajeen (12) kasvu.

Zhaon ym. (2013) tutkimissa malleissa kyllastysvajeen kasvu on voimakkaampaa CO,-
pitoisuus kaksinkertaistettaessa kuin SST:n 2 K:n kasvulla. Zhaon ym. (2013) mukaan heidan
tuloksensa kuitenkin osoittavat, etta kyllastysvaje ei ole tarkein tekija trooppisten syklonien
maardan muutoksessa. Zhaon ym. (2013) mukaan heidan tuloksensa viittaavat konvektiivisen
massavuon tarkeyteen trooppisten syklonien syntyalueilla. CO,-pitoisuuden kasvu voi laskea

laaja-alaista konvektiivista massavuota trooppisten syklonien syntyalueilla kahdella
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yhtaaikaisella tavalla. Ensinndkin se heikentdd tropiikin sirkulaatiota heikentdessaan
sateilyjadhtymista ilmakehan vylarajalla laskuliikkeen kohdalla. Toisekseen se muuttaa
troopiikin konvektion laaja-alaista jakaumaa tehostaessaan sitd maan ylla ja heikentdessaan
meren ylld (Bony ym. 2013). Ndama molemmat vaikutukset laskevat trooppisten syklonien
globaalia maaraa, joka nakyy mallisimulaatioissa. SST:n 2 K:n nousulla trooppisen
konvektiivisen massavuon keskiarvo vahenee, kun rajakerroksen kosteus kasvaa enemman
verrattuna ilmakehan sateilyjadhtymiseen. Myo6s ylatroposfaarin staattisen stabiilisuuden
kasvu heikentda trooppista sirkulaatiota ja ndin ollen vaikutuksen pitdisi olla trooppisten
syklonien globaalia maaraa vahentava. Kuitenkin yhdessa SST:n nousu ja CO,-pitoisuuden
kasvu vaikuttavat osittain eri suuntiin, kun SST:n kasvu pyrkii muuttamaan konvektion
jakaumaa maan ja meren valilld vastakkaiseen suuntaan kuin CO,-pitoisuuden kasvu. Eli
SST:n kasvu siirtdd merkittavan osan konvektiosta trooppisten maa-alueiden ylta trooppisille
merille ja ndin vahentda CO,-pitoisuuden kasvusta johtuvaa trooppisten syklonien globaalin
maaran potentiaalista laskua. Zhaon ym. (2013) mukaan tdstd syystd SST:n kasvulla
pakotetut mallisimulaatiot osoittavat heikompaa laskua trooppisten syklonien globaalissa
maarassd. Toisaalta Zhaon ym. (2013) mallisimulaatioissa on todennakdisesti pidetty

maanpinnan lampotila vakiona, mika saattaa tuottaa eparealistisia tuloksia.

Robertsin ym. (2013) tutkimat SST:n 2 K:n nousun mallisimulaatiot osoittavat hyvin
sekalaisia tuloksia eri menetelmilld ja malleilla, mutta suurimmalla osalla malleista
trooppisten syklonien globaali maara laskee. Walshin ym. (2013) ja Zhaon ym. (2013)
tuloksissa eteldiselld pallonpuoliskolla maaran ja myods konvektiivisen massavuon lasku on
voimakkaampaa ja yhdenmukaisempaa, mika todenndkoisesti johtuu pallonpuoliskojen
erilaisesta maa—meri-jakaumasta, josta syntyy erot pallonpuoliskojen  valille

ilmastonmuutoksen aiheuttamasta konvektion jakaumasta meren ja maan ylla.

5.2.4. llmastonmuutoksen vaikutus kylldstysvajeeseen

Emanuelin (2013) mukaan todennakdisin syy monien mallisimulaatioiden osoittamaan
trooppisten syklonien globaalin maaran laskuun on kyllastysvajeen (12) kasvu.
Kyllastysvajeen osoittajan ja nimittdjan odotetaan kasvavan ilmaston lammetessd, mutta
osoittajan odotetaan kasvavan nopeammin. Kyllastysvajeen osoittajan (eli rajakerroksen
ylapuolisen troposfdarin kyllastysentropia miinus keskitroposfaarin kostea entropia, s*-s,,)
odotetaan kasvavan lampdtilan kasvun myotda nopeasti Clausius-Clapeyronin yhtalon
mukaan suhteessa keskitroposfaarin kyllastyskosteuteen, kun suhteellinen kosteus pidetaan

vakiona. Emanuelin ym. (2008) mukaan kyllastysvajeen nimittaja kasvaa hitaasti [ampotilan
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noustessa, koska nimittdja kasvaa suhteessa pinnan turbulenttiseen entalpiavuohon, jonka
tulee  tasapainottaa  globaaleja  vuosikeskiarvoja  tarkasteltaessa  troposfdarin
kokonaissateilyjaahtyminen, joka kasvaa hitaammin kuin ilman vesihdyrypitoisuus ilmaston
[ammetessd (Emanuel 2013). N&in ollen ilmastonmuutos vaikuttaa kyllastysvajeen y, eli
trooppisen hirmumyrskyn termodynaamisen eston, kasvuun. Emanuel (2013) toteaa
kuitenkin, ettd wvaikka kyllastysvajeen globaalin keskiarvon odotetaan kasvavan

ilmastonmuutoksen myo6ta, ovat alueelliset muutokset kuitenkin hyvin vaihtelevia.

5.2.5. Tuulennopeuden, merenpinnan lampdtilan, aurinkovakion ia

hiilidioksidipitoisuuden  muutosten  vaikutus  kylldstysvajeeseen ja

syntypotentiaali-indeksiin

Kuvasta 8 (Emanuel ja Sobel 2013) ndhdaan kyllastysvajeen kasvu lampétilan noustessa.
Globaalia CO,-pitoisuutta kasvatettaessa nimittdja vakiintuu jo SST:n heikolla kasvulla ja
osoittaja jatkaa kasvuaan l[ampotilan noustessa kasvattaen kyllastysvajetta. Kun Emanuel ja
Sobel (2013) kasvattavat globaalia aurinkovakiota, my6s nimittdja kasvaa tasaisesti, jolloin
kyllastysvaje kasvaa heikommin. Kun SST:td kasvatetaan ilman ulkoista pakotetta,
kyllastysvajeen kasvu on vield maltillisempaa. Emanuelin ja Sobelin (2013) heikentdessa
globaalia pintatuulennopeutta ilmakeha viilenee ja entalpiaero (nimittaja) kasvaa, jotka

molemmat pienentavat kyllastysvajetta.

Emanuel ja Sobel (2013) maarittdvat GPl:n (14) muutoksia sen termodynaamisten
tekijoiden, eli Pl:n ja kyllastysvajeen, avulla jattden huomioimatta tuulivdanteen ja

pyorteisyyden vaikutukset, eli
GPI = y“MAx (v, —35ms™)o) .

Kuvasta 8 nahdaan, ettd globaalin CO,-pitoisuuden tai aurinkovakion kasvattama
kyllastysvaje hallitsee GPI:td heikentden sitd SST:n noustessa. Ndin tapahtuu erityisesti CO,-
pitoisuutta kasvatettaessa. Kun Emanuel ja Sobel (2013) kasvattavat SST:td ilman ulkoista
pakotetta, GPI laskee hieman vahemman. Emanuelin ja Sobelin (2013) heikentdessa
globaalia pintatuulennopeutta GPI kasvaa huomattavan jyrkasti SST:n noustessa, koska seka
kyllastysvaje pienenee etta Pl kasvaa. Ndin ollen globaali pintatuulennopeus on vahva

ennustaja trooppisten hirmumyrskyjen synnylle.
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Kuva 8. Vasemmalla kylldstysvaje ja oikealla GPI suhteessa SST:hen (°C) globaaleilla
pakotteilla. Siniselld SST on muutettu ilman pakotetta, aniliininpunaisella on aurinkovakion,
punaisella CO,-pitoisuuden ja vihredlld pintatuulennopeuden pakotteet. Kdytetyt rajat ovat
SST:lle 27.09-37.09 °C, aurinkovakiolle 1360-1500 Wm ™2, CO,-pitoisuudelle 360-11520 ppm
ja pintatuulennopeudelle 5-1 ms®. Kaikissa paitsi pelkdn SST:n muutoksissa pinnan

energiatasapaino sdilytetddn. (Emanuel ja Sobel 2013)

Emanuelin ja Sobelin (2013) tutkimat paikalliset pakotteet (kuva 9) vaikuttavat
kyllastysvajeeseen painvastoin (poislukien pintatuulennopeuden) kuin globaalit pakotteet.
Paikallisella SST:n nousulla suhteellista kosteutta ei voida pitda vakiona, kun nousuliike
kosteuttaa ilmapatsaan. Kyllastysvaje siis pienenee positiivisilla paikallisilla pakotteilla, kun
osoittaja pienenee suhteellisen SST:n noustessa ja nimittdja kasvaa pinnan entalpian

kasvaessa.

Koska paikalliset pakotteet pienentavat kylldstysvajetta ja kasvattavat Pl:td SST:n noustessa,
Emanuelin ja Sobelin (2013) tarkastelema GPl my0Os kasvaa. Kuvasta 9 nakyy lahes
yhtendinen GPl:n ja suhteellisen SST:n suhde pienilld positiivisilla suhteellisen SST:n
muutoksilla. Kaikilla muilla paikallisilla  pakotteilla, paitsi pintatuulennopeuden
vahentamiselld, suhteellisen SST:n kasvatus vaatii suuren paikallisen energian lahteen.
Pintatuulennopeuden vahentaminen myos paikallisilla pakotteilla pienentaa kyllastysvajetta

ja kasvattaa GPI:ta voimakkaimmin.
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Kuva 9. Vasemmalla kylldstysvaje ja oikealla GPI suhteessa suhteelliseen SST:hen paikallisilla
pakotteilla. Siniselld suhteellinen SST on muutettu ilman pakotetta, aniliininpunaisella on
aurinkovakion, punaisella CO,-pitoisuuden ja vihredllé pintatuulennopeuden pakotteet.
Kdytetyt rajat ovat aurinkovakiolle 1200-1500 Wm™, CO,-pitoisuudelle 90-11520 ppm,
pintatuulennopeudelle 8-1 ms™. Suhteellista SST:td vaihdellaan -3 ja 4 K:n vdlilld, jolloin
kokonaissdteilyvuo pinnalta vaihtelee 40 ja -14 Wm™%:n vdlilld. Kaikissa paitsi suhteellisen

SST:n muutoksissa pinnan energiatasapaino sdilytetédén. (Emanuel ja Sobel 2013)

5.2.6. Maardn muutokset suorassa simulaatiossa

Camargo (2013b) kayttda 14 CMIP5-mallin suoraa simulaatiota 4.5 ja 8.5 Wm™n
sateilypakotteilla trooppisten syklonien maaran tutkimiseen. Camargo (2013b) havaitsee
CMIP5-mallien aliarvioivan myrskyjen maardaa havaintoihin nahden sekd myds paljon
alueellisia eroja maarassa. Korkeimman horisontaalisen resoluution mallisimulaatio simuloi
suurimman trooppisten syklonien maaran ja on lahimpana havaintoja. Muilla malleilla
resoluution ei todeta olevan yhteydessa simuloituun maaraan. Mallien maara supistuu 8
malliin silla perusteella, ettda mallien tulee suoriutua tarpeeksi hyvin vuosien 1950-2005
havaittujen trooppisten hirmumyrskyjen maardan simuloinnista. Malleissa trooppisten
syklonien sekd globaalin ettd alueellisen maaran muutokset ilmastonmuutoksen
vaikutuksesta ovat sekalaiset. 5 mallilla maara laskee ja 3:lla nousee. Camargo (2013b)
toteaa matalan resoluution mallien selviytyvdn paremmin laaja-alaisten ympariston

muuttujien simulaatiosta kuin suorasta simulaatiosta, joten trooppisten syklonien

40



esiintymista tarkastellaan myds GPI:n (11) avulla. Korkeimman resoluution mallin simuloima
maara on myos yhtaldisin kyseiselld mallilla simuloidun GPI:n kanssa. Toisaalta Camargo
(2013b) ei havaitse mallien GPl:n ja maaran simulaatioiden valillda sen enempaa yhteytts,
vaan CMIP5-mallit simuloivat GPIl:n realistisemmin kuin maaran. Mallien GPl kasvaa
useammilla alueilla 8.5 Wm™:n sateilypakotteella, vaikka samoilla malleilla simuloitu m&ara
laskee. Camargon (2013b) mukaan myrskyjen alhaisiin maariin vaikuttaa mallien matalan
resoluution lisdksi niiden tuottama SST:n kylma harha, mallin konvektion parametrisointi ja
dynaaminen ydin. Toisaalta Walsh ym. (2010) havaitsivat GPIl:n ja mallin simuloiman

trooppisten syklonien maaran valisen yhtaldisyyden kasvavan mallin resoluution kasvaessa.

Camargo ym. (2014) tutkivat GFDL:n HIRAM-mallilla usean eri syntypotentiaali-indeksin
kykya ennustaa kyseisen mallin tuottama trooppisten syklonien maaran lasku ilmaston
lammetessa. Kaikilla GPI:ll3, joissa kaytetdan suhteellista kosteutta, maard nousee. Myos
GPLIIa (11) ja GPIL:lla (14) maara nousee. Kun Camargo ym. (2014) kayttavat GPl:ssdan

kyllastysvajetta ja Pl:td, trooppisten syklonien maaran lasku on |dhimpand mallin

simuloimaa laskua. Kun GPl:issd kaytetdadn @swo :tta suhteellisen kosteuden tai
kyllastysvajeen sijasta, maardssa ei ole melkein ollenkaan muutoksia tai maara nousee.
Yksikadn tutkituista GPl:std ei simuloi oikein mallin simuloimaa maaran laskua globaalisti
yhtendisella SST:n 2 K:n nousulla tai CO,-pitoisuuden kaksinkertaistamisella. Camargon ym.
(2014) tuloksissa siis GPI, jossa kdytetdadn alatroposfaadrin pyorteisyytta, tuulivddnnetts,
kyllastysvajetta ja Pl:itd pystyy parhaiten toistamaan mallin simuloimat muutokset

trooppisten hirmumyrskyjen maarassa.

5.2.7. Maardn muutokset tilastollisen menetelman simulaatiossa

Tory ym. (2013) tutkivat tilastollisella menetelmalld ilmastonmuutoksen vaikutusta
trooppisten syklonien maaraan 12 CMIP5-mallissa, jotka mallintavat nykyilmaston havainnot
tarpeeksi realistisesti. Tilastollinen menetelma etsii laaja-alaisia muuttujia, jotka maarittavat
suotuisia olosuhteita trooppisten syklonien synnylle. Tory ym. (2013) vertaavat 8.5 Wm™:n
sateilypakotteen mallisimulaatioita vuosille 2070-2100  vuosien 1970-2000
mallisimulaatioihin trooppisten syklonien maaran muutosten maarittamiseksi. Toryn ym.
(2013) kayttama Okubo-Weiss-Zeta-parametri (OWZP) etsii lahes suljettujen pyorteiden
ytimid, joista trooppiset syklonit muodostuvat. OWZ on oleellisesti kokonaispyorteisyys
suhteessa virtauksen deformaation asteeseen. OWZ menee nollaan, kun deformaatio ylittaa
pyorteisyyden. OWZP yhdistdda OWZ:aan kosteuden ja tuulivddnteen kynnysarvot. Toryn ym.

(2013) OWZ-simuloinnit vuosilta 1970-2000 ovat lahelld havaintoja trooppisten syklonien
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maarastd, joka Toryn ym. (2013) mukaan on osoitus menetelman patevyydesta. Vain yhdella
mallilla globaali maara kasvaa vuoteen 2100 mennessa ja lopuilla maara laskee, tosin kaksi
mallia ennustaa kuitenkin merkitsevdada maaran kasvua pohjoisella pallonpuoliskolla. Tory
ym. (2013) vertaavat tuloksiaan Camargon (2013b) tuloksiin, joihin ndhden Toryn ym. (2013)
simuloima maara vuosille 2070-2100 on useimmiten yli kaksinkertainen. Toryn ym. (2013)
mukaan OWZP-menetelman tulisikin simuloida enemman trooppisia sykloneja kuin
Camargon (2013b) suoran simuloinnin menetelman. Muutoin Toryn ym. (2013) tulokset
ovat yleisesti samansuuntaisia Camargon (2013b) tulosten kanssa prosentuaalisen maéaran
muutoksen suhteen, mutta lukumaarien erot viittaavat hyvin erilaisiin maaritelmiin siita,
mika on trooppinen sykloni ja mika ei. Tory ym. (2013) vertasivat myés OWZP:n ja Camargon
(2013b) maarittdman GPl:n (11) alueellisia muutoksia kuudella mallilla. Samoilla alueilla,
joilla OWZP laskee, on GPl:n muutos suotuisa trooppisten syklonien synnylle, mikd johtuu
todenndkoisesti siitd, ettd kyseinen GPI jattaa kyllastysvajeen huomioimatta. Toryn ym.
(2013) mukaan my6s Tangin ja Camargon (2014) 8 CMIP5-mallilla 8.5 Wm™:n
sateilypakotteella vuosille 2081-2100 simuloima, myds enimmakseen kyllastysvajeen
kasvusta johtuva tuuletusindeksin (17) kasvu suurimmassa osassa trooppisten syklonien

syntyalueita on yhdensuuntainen heidan tulostensa kanssa.

5.2.8. Maaran muutokset dynaamisen alasskaalauksen simulaatiossa

Knutsonin ym. (2010) dynaamiseen alasskaalaukseen perustuvassa tutkimuksessa
trooppisten syklonien globaali maara laskee keskimaarin 6-34 % A1B-paastdskenaariolla, eli
n. 6 Wm~2:n siteilypakotteella, vuoteen 2100 mennessa. Tosin eri malleilla ja yksittaisill3
valtamerialueilla tulokset ovat hyvin eridvia. Mallisimulaatioissa heikoimpien trooppisten
syklonien globaali maara laskee ja voimakkaimpien nousee. Knutsonin ym. (2010) mukaan
myrskyjen globaali kokonaismaara joko pysyy samana tai laskee ilmaston lammetessa.
Niiden maaran lasku on sdannollisempad eteldiselld kuin pohjoisella pallonpuoliskolla.
Knutsonin ym. (2010) mukaan tama saattaa johtua eteldisen pallonpuoliskon heikommasta

SST:n noususta ja/tai tuulivddnteen kasvusta verrattaessa pohjoiseen pallonpuoliskoon.

Emanuel (2013) simuloi kuuden CMIP5-mallin tuloksia ja alasskaalausmenetelmaa kayttaen
trooppisia sykloneja kiyttden 8.5 Wm™n siteilypakotetta. Tassd menetelmiassa alkavia
trooppisia pyorteita “kylvetaan” nyky- ja tulevaan ilmastoon. Jokaisella mallilla kaytetaan
niin montaa alkavaa pyorrettd, jolla mallin nykyilmaston trooppisten syklonien maara
saadaan vastaamaan havaintoja. Beta-advektio-malli liikuttaa syntyvia myrskyja

ilmastomallin mukaisessa virtauksessa ja korkean resoluution myrskymallilla simuloidaan
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myrskyjen kehitystd. Kuvasta 10 nahdaan trooppisten syklonien maaran globaalin keskiarvon
nousu kolmella ensimmaiselld 2000-luvun ensivuosisadan neljannekselld. Kokonaisnousu
maarassa on n. 1040 %. Kuvasta 11 ndhddan muutosten alueellinen jakauma. Pohjoisella
Tyynellamerellda nousu on voimakkainta, mutta huomattavaa kasvua on myds Pohjois-
Atlantilla ja eteldiselld Intian valtamerelld. Emanuel (2013) laskee myds GPl:n (14) kaikilla
kuudella mallilla. Globaalin GPI:n kuukausikeskiarvojen kasvu vastaa hyvin Emanuelin (2013)
alasskaalausmenetelmallda saatua myrskyjen maaran kasvua. MyoOs yksittdisten mallien
myrskyjen maarat korreloivat vahvasti kyseisilla malleilla lasketun GPIl:n kanssa. Emanuel
(2013) tutki eri malleilla GPI:n yksittaisten tekijoiden osuutta tuloksiin, muttei 6ytanyt yhta
selittdvaa tekijaa, joka selittdisi myrskyjen maardan nousun kaikilla malleilla. Viidella
kuudesta mallista kyllastysvaje nousee ilmaston lammetessa, kaikilla malleilla Pl nousee
seka neljalld kuudesta mallista tuulivadnne laskee. Emanuel (2013) ei havaitse malleilla
pyorteisyyden muutoksia, jotka vaikuttavat GPl:hin. Emanuelin  (2013) mukaan
mallisimulaatioiden maaran ja GPlin  hyva vastaavuus merkitsee kyseisen

alasskaalausmenetelman olevan luotettava.
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Kuva 10. Vuosien 1950-2100 globaali vuosittainen trooppisten syklonien mdééréd 10 vuoden
keskiarvon lohkoissa. Vuosille 2006-2100 kdytetddn 8.5 Wm™:n séteilypakotetta. Punainen
viiva on kdytetyn kuuden mallin tulosten mediaani ja laatikon ala- ja ylérajat ovat 25- ja 75-
prosenttipisteet. Laatikoiden ulkopuoliset viivat edustavat minimi- ja maksimiarvoja sekd
punaiset plussat ulkopuolisia havaintoja, jotka sijaitsevat laatikon ulkopuolella yli 1.5-

kertaisesti suhteessa laatikon pituuteen. (Emanuel 2013)
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Kuva 11. Trooppisten syklonien mddrdn muutokset kéyttéen 4° x 4°:n kokoisten alueiden
kuuden mallin vuosittaisten mddirien keskiarvoja. Trooppisten syklonien mddrien muutos on
vuosien 1950-2005 keskiarvo védhennettyné vuosien 2006-2100 keskiarvosta. Valkoisilla
alueilla alle viisi kuudesta mallista tuottaa etumerkiltddn samansuuntaisia muutoksia.

(Emanuel 2013)

My0s havaittu trooppisten syklonien alueellinen ja vuodenaikaisvaihtelu nakyi mallilla,
kuten myods ENSOn ja AMM:n vaikutukset, mika lisdd Emanuelin (2013) mukaan mallin
luotettavuutta. MyOs alasskaalausmenetelman korkean resoluution vuoksi trooppisen
syklonien silman simulaation tarkkuus luo simulaatioille realistisemman voimakkuuden.
Emanuelin (2013) alasskaalausmenetelmalld simuloidaan myds pelkdn SST:n 2 K:n nousun
vaikutusta, jolloin myds kaikki mallit osoittavat trooppisten syklonien maardan nousua

(Roberts ym. 2013).

Nama Emanuelin (2013) tulokset eroavat merkittavasti CMIP3-malleilla samalla
alasskaalausmenetelmalld saaduista tuloksista (Emanuel ym. 2008), joilla ldhes kaikilla
malleilla trooppisten syklonien globaali maara laskee. MyOs suurimmassa osassa
ilmastomalleilla suoritettuja vastaavia tutkimuksia maara laskee tai pysyy ennallaan.
Kuitenkin Emanuelin (2013) mukaan tdhanastisilla CMIP5-mallien simulaatioilla maara
vdhenee vdahemmadn verrattuna CMIP3-mallien simulaatioihin tai ei vahene ollenkaan.
Toisaalta kyseenalaista Emanuelin (2013) simulaatiomenetelmdssd on oletus, etta
alkupyorteiden maara pysyy samana ilmaston muuttuessa kuin nykyilmastossa. Ndin on

erityisesti verrattaessa Toryn ym. (2013) tulosten maarittdmien trooppisten syklonien
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synnylle suotuisten olosuhteiden ja alkupyérteiden vahenemiseen. My6s Emanuelin (2013)
simuloimasta GPl:n noususta vastaa osin tuulivadnteen lasku, joka on ristiriidassa luvussa
5.2.2. esitettyihin arvioihin ilmastonmuutoksen vaikutuksesta. Emanuel (2013) pitaa
tuloksiaan vertailukelpoisina muihin CMIP5-malleilla suoraan, tilastollisin menetelmin tai
dynaamisella alasskaalauksella saatuihin tuloksiin. Kaikista CMIP5-mallisimulaatioista vain
Emanuelin (2013) alasskaalausmenetelman tulokset ja Camargon (2013b) suorista
simulaatioista yhden mallin tulokset osoittavat merkittdvaa kasvua trooppisten syklonien
globaalissa maarassa. Emanuel (2013) vertaa tuloksiaan Camargon (2013b) tuloksiin, eika
pida yllattavana eroavaisuutta, ottaen huomioon, etta ldhes kaikki Camargon (2013b) mallit
aliarvioivat nykyilmaston trooppisten syklonien maaran. Myoskaan Tory ym. (2013) eivat
pida yllattavana omien, Camargon (2013b) ja Emanuelin (2013) tulosten poikkeavuutta

toisistaan simulaatioiden erilaisten menetelmien vuoksi.

5.2.9. Illmastonmuutoksen vaikutus maardaan Pohjois-Atlantilla

Emanuelin (2013) tuloksissa on myds vankka kasvu Pohjois-Atlantin trooppisten syklonien
m&arassa. Knutsonin ym. (2013) CMIP3- ja CMIP5-mallien 4.5 Wm™:n sateilypakotteen
alasskaalatuissa mallituloksissa Pohjois-Atlantilla on n. 25 %:n keskimaardinen maaran lasku
sekda CMIP3-malleilla voimakkaimpien trooppisten syklonien maaran nousua. Camargo
(2013b) ei havaitse muutoksia maardassa Pohjois-Atlantilla. Camargon (2013b) mukaan
Pohjois-Atlantin myrskyjen maaran aliarviointi on kyseisten mallien yleinen ongelma. Han
arvelee sen syiksi sitd, ettd mallivirheet vahentavat herkasti kyseisen alueen myrskyjen
maaraa seka Afrikan itdaaltojen puutteellista mallinnusta. Emanuel (2013) vertaa tuloksiaan
Villarinin  ja Vecchin (2012) tuloksiin, joissa 17 CMIP5-mallilla maaritetdan
ilmastonmuutoksen vaikutusta trooppisten syklonien maardadan Pohjois-Atlantilla
tilastollisella alasskaalausmenetelmalla suhteellisen SST:n avulla. Villarinin ja Vecchin (2012)
tuloksissa maara nousee merkitsevasti 2000-luvun alkupuoliskolla, johtuen todennakoisesti
I[ahinna aerosolien vdhenemisen aiheuttamasta sateilypakotteesta, mutta koko 2000-lukua
tarkasteltaessa madarassa ei havaita merkitsevda muutosta. Emanuel (2013) ei pidd naita
eroavia tuloksia yllattavind, koska Villarinin ja Vecchin (2012) tilastollinen
alasskaalausmenetelma perustuu ainoastaan trooppisen Atlantin SST:n ja tropiikin
keskimaaraisen SST:n suhteeseen, jolloin ei huomioida esim. GPlissd (14) esiintyvia
kosteuden ja tuulividnteen muutoksia. N&ain ollen Emanuelin (2013) mukaan on
odotettavaa, ettd kyseiset tulokset eroavat Emanuelin (2013) alasskaalausmenetelmaa tai

GPI:td kayttavien tutkimusten tuloksista. Emanuel (2013) pitaa yllattavimpana, ettd hdnen
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tuloksensa eroavat Knutsonin ym. (2013) tuloksista, jotka myds perustuvat dynaamiseen
alasskaalaukseen, tosin noin puolta pienemmalla sateilypakotteella. Emanuel (2013) pohtii
mahdollisuutta, ettd Knutsonin ym. (2013) kayttdama malli olisi herkempi keskitroposfaarin
kosteudelle ja nédin ollen kyllastysvajeelle kuin Emanuelin (2013) malli ja eroavat tulokset
selittyisivat nain. Mallien herkkyytta keskitroposfaarin kosteudelle ei kuitenkaan ole
verrattu. Walshin ym. (2013) mukaan Atlantin trooppisten syklonien vuotuinen maara on

sen verran pieni, ettd tulokset ovat herkkia kaytetylle mallisimulaation menetelmalle.
5.2.10. Yhteenveto

Koska ilmastonmuutoksen aiheuttama pintatuulennopeuden heikkeneminen (5.2.2.)
kasvattaa GPI:td voimakkaasti Pl:n kasvaessa ja kylldstysvajeen heikentyessa (5.2.5.), tulisi se
ottaa huomioon maaran muutoksia arvioitaessa. Toisaalta pintatuulennopeuden
heikkenemisesta aiheutuva pystysuuntaisen tuulivddnteen kasvu vaikuttaa GPI:ta

heikentavasti, jota ei huomioitu Emanuelin ja Sobelin (2013) tutkimuksessa.

Vain Emanuelin (2013) CMIP5-mallien ja yhden Camargon (2013b) CMIP5-mallin tulokset
ennustavat trooppisten syklonien globaalin maardan merkittdvdad nousua. Muut
mallisimulaatiot ovat yksimielisempid globaalin maaran laskusta tai ei merkitsevasta
muutoksesta maarassd. Emanuelin (2013) ja Camargon (2013b) CMIP5-mallisimulaatiot
osoittavat myos GPl:n nousua kaikkien valtamerialtaiden alueilla. Tosin Camargon (2013b)
kdyttdmassa GPl:ssd (11) kdytetddn suhteellista kosteutta kylldstysvajeen sijasta, vaikka

kyllastysvajeen kaytto GPl:ssa on todettu paremmaksi.

Emanuel (2013) korostaa, ettd mallisimulaatioissa on kaytetty eri malleja, niiden tuloksia on
kdytetty eri  tavoin  (suora  simulaatio, tilastolliset menetelmat, erilaiset
alasskaalausmenetelmat), ja joissakin simulaatioissa on myo6s kaytetty eri sateilypakotteita,
joten tulokset eivat ole tdysin verrattavissa toisiinsa. Ndin ollen CMIP3- ja CMIP5-mallien eri
menetelmien eroavat tulokset maaran suhteen jattavat ilmastonmuutoksen vaikutuksen
trooppisten hirmumyrskyjen syntyyn ja maaraan edelleen epavarmaksi. Walshin ym. (2015)
mukaan pohtia tdytyy myos, johtuvatko eroavat tulokset eri laaja-alaisten pakotteiden
muuttumisen epdvarmuudesta, menetelmien erilaisesta herkkyydesta vai mallien sisaisista
eroista esim. konvektion parametrisoinnissa. Maarien eroavuudet eri menetelmilla saattavat
johtua myos yleisesti siitd, etta trooppisten syklonien maara on liian alhainen tilastollisesti
luotettavien tulosten saamiseksi. Vaikuttaa myos siltd, ettei yksikdan kaytetty

mallisimulaatiomenetelma ole selkedsti parempi kuin muut kaytetyt menetelmat.
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5.3. Vaikutus tuhoisuuteen

Tassa luvussa tarkastellaan ilmastonmuutoksen vaikutusta myrskyjen tuhoisuuteen PDI:n
(16) avulla. PDI ottaa huomioon vain myrskyjen voimakkuuden, elinidan ja maaran.
Mahdollinen tuhoisuuden kasvu voi aiheuttaa merkittdvida menetyksia, erityisesti kun
otetaan huomioon samanaikainen rannikkoasutuksen kasvu. Kaikista voimakkaimmat
myrskyt aiheuttavat eniten tuhoa, vaikka maan ylle ajautuvien voimakkaiden trooppisten
hirmumyrskyjen maara on trooppisten syklonien kokonaismaardaan verrattuna pieni.
Tuhoisuuteen vaikuttaa siis myds maan ylle ajautuvien trooppisten hirmumyrskyjen maara
ja rannikkoseudun haavoittuvuus. Toisaalta myo6s trooppisen hirmumyrskyn koko vaikuttaa
tuhojen laajuuteen. PDI:ssa ei myoskaan ole otettu huomioon, ettd tuulen aiheuttama
materiaalinen tuho riippuu my6s tuulen suunnasta ja puuskaisuudesta. Myoskaan ei
huomioida sateen, tulvimisen tai myrskyvuoksien tai niihin vaikuttavan merenpinnan
nousun aiheuttamaa tuhoa. Tosin myrskyvuokset riippuvat myds tuulennopeudesta
(Emanuel 2011). Lisdksi havaittu rannikkoalueiden rakentamisesta aiheutunut maan

vajoaminen seka rannikkoalueiden kosteikkojen alentuminen lisda tuhoisuutta.

5.3.1. Havainnot tuhoisuudesta

Kuvasta 12 nahdaan, ettd Atlantilla PDI korreloi vahvasti SST:n kanssa useamman vuoden
ajanjaksoilla myohaiskesasta varhaissyksyyn. Pohjoisen Tyynenmeren lansiosissa korrelaatio
on heikompaa, vaikkakin nahtavissa. Korrelaation tilastollinen merkitsevyys on molemmilla
alueilla 99 %. Atlantin PDI on kasvanut 1970-luvulta asti melkein 100 % ja vastaavasti
pohjoisen Tyynenmeren lansiosissa 35 %. Emanuelin (2007) mukaan PDIl:n kasvutrendista
vastaa trooppisten syklonien maaran kasvu, mutta myos Pl on kasvanut 60 % ja elinika n. 20
%. Kun trooppisilla  hirmumyrskyilla  kestdd kauemmin saavuttaa suurempi
maksimituulennopeus, kasvattaa se Emanuelin (2005) mukaan myo6s dissipaation kestoa ja
nain ollen trooppisen hirmumyrskyn elinikda. Emanuelin (2005) aikasarjat elinidstd ja
maksimituulennopeudesta korreloivatkin korrelaatiokertoimen nelion ollessa 0.74.
Myobskdan Emanuelin (2007) mukaan trooppisten syklonien maara, voimakkuus ja elinika

eivat korreloi yksindan SST:n kanssa niin vahvasti kuin PDI.

Emanuelin (2006) tutkimuksessa Pl:n tasainen 10 %:n nousu kasvattaa PDI:itd 65 %,
tuulivddnteen 10 %:n nousu laskee PDI:td 12 % ja merensekoituskerroksen tasainen

syventdminen 10 %:lla kasvattaa PDI:itd 4 %. Emanuelin (2007) mukaan PDIl:n vaihtelu
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molempien valtamerialtaiden alueella selittyy Pl:n, alatroposfdarin pyorteisyyden ja

tuulivddnteen vaihteluilla.

Atlantilla on my6s havaittu viela voimakkaampi korrelaatio suhteellisen SST:n ja PDI:n valilla.
Trooppisen Atlantin SST:n on havaittu nousseen nopeammin kuin tropiikin keskimaaraisen
SST:n viimeisten 30 vuoden aikana. Nadin ollen jos PDI:n kasvusta vastaa suhteellisen SST:n
nousu, tuhoisuus ei tulisi nousemaan enaa paljoa talla vuosisadalla. Aikana, jolloin PDI on
noin kaksinkertaistunut, tropiikin keskimaarainen SST on noussut vain 0.5 °C. Jos PDl:n
kyseisesta kasvusta vastaa tropiikin keskimaarainen SST, tarkoittaisi se tuhoisuuden hyvin

voimakasta kasvua ennustetulla 2-3 K:n SST:n nousulla (Knutson ym. 2010).

5.3.2. Mallisimulaatioiden tuloksia ilmastonmuutoksen vaikutuksesta

tuhoisuuteen

Kuvasta 13 ndhdaan, ettd Emanuelin (2013) kadyttdman kuuden mallin PDI:n keskiarvo
kasvaa 2000-luvulla n. 45 %. Emanuel (2013) arvioi, ettd noin puolesta PDI:n kasvusta vastaa
trooppisten syklonien maardan kasvu ja toisesta puolesta pintatuulen nopeuden kuution
kasvu. Tama vastaa voimakkaimpien trooppisten hirmumyrskyjen globaalin maaran n. 40
%:n kasvua. Kuvassa 14 nahtdava PDI:n 2000-luvun kasvun alueellinen jakauma on
yhtenadinen kuvan 11 kanssa, jossa on 2000-luvun maaran muutokset eri alueilla. PDI kasvaa
eniten pohjoisella Tyynellamerella sekda my6s Pohjois-Atlantin lansiosissa ja eteldisella Intian
valtamerelld on merkittavda kasvua. Emanuelin (2013) maarittdma maan ylle ajautuvien
trooppisten hirmumyrskyjen PDI:n kuuden mallin keskiarvo kasvaa n. 55 % 2000-luvulla.
Emanuelin (2013) mukaan kyseisen alasskaalausmenetelmédn etu on, ettd trooppisten
hirmumyrskyjen todellinen voimakkuus saadaan mallinnettua realistisemmin verrattuna
suoriin globaalien mallien simulaatioihin (luku 4), joissa voimakkaimmat, tuhojen suhteen
merkittavimmat myrskyt jadvat liian heikoiksi. My6s esim. Knutsonin ym. (2010) tulosten
mukainen voimakkaimpien trooppisten hirmumyrskyjen maaran kasvu (luku 5.1.5.)

merkitsee tuulen aiheuttamien tuhojen kasvua.

5.3.3. Mallisimulaatioiden tuloksia ilmastonmuutoksen vaikutuksesta

tuhoisuuteen Pohjois-Atlantilla

Villarini ja Vecchi (2013) simuloivat ilmastonmuutoksen vaikutuksia Pohjois-Atlantin
trooppisiin sykloneihin 17 CMIP5-mallilla kadyttden suhteelliseen SST:hen perustuvaa

tilastollista alasskaalausta. Ennustajana on Pohjois-Atlantin SST:n ja tropiikin SST:n erotus,
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Kuva 12. Trooppisten hirmumyrskyjen tdrkeimpien esiintymisalueiden a) Atlantilla (6—-18 °N,
20-60 °W) ja b) pohjoisen Tyynenmeren ldnsiosissa (5-15 °N, 130-180 °E) aikasarjat, joissa
PDI vihredlld yksikbissd 10™ m®s? ja SST (Hadley Centren aineistosta) siniselli Celsiuksissa
skaalattuna pystyakselille. Aikasarjoja on tasoitettu vuosien viilisestd vaihtelusta, jotta
vaihtelut kolmen vuoden ajanjaksojen vaihtelusta yléspdin korostuvat. Kuvassa annettu

myé6s PDI:n ja SST:n korrelaatiokertoimien neliét (r?). (Emanuel 2007)
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Kuva 13. Vuosien 19502100 globaali vuosittainen trooppisten syklonien PDI (yksikoissd 10"
m’s?) 10 vuoden keskiarvon lohkoissa. Vuosille 2006-2100 kdytetddn 8.5 Wm?:n
sdteilypakotetta. Punainen viiva on kdytetyn kuuden mallin mediaani ja laatikon ala- ja
ylérajat ovat 25- ja 75-prosenttipisteet. Laatikoiden ulkopuoliset viivat edustavat minimi- ja
maksimiarvoja seké punaiset plussat ddrihavaintoja, jotka sijaitsevat laatikon ulkopuolella

yli 1.5-kertaisesti suhteessa laatikon pituuteen. (Emanuel 2013)

“N &0
Kuva 14. Trooppisten syklonien PDI:n muutokset kdyttden kuuden mallin keskiarvoja.

Yksikkoing on 10° m’s? 4° x 4° kokoisella alueella. Trooppisten syklonien PDI:n muutos on
vuosien 1950-2005 keskiarvo vdhennettynd vuosien 2006-2100 keskiarvosta. Valkoisilla

alueilla alle viisi kuudesta mallista tuottaa etumerkiltddn samansuuntaisia muutoksia.

(Emanuel 2013)
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jonka avulla PDI madritetdan, kun niiden vahva korrelaatio on tiedossa. Villarini ja Vecchi
(2013) havaitsevat PDI:n kasvua kaikilla kaytetyilld sateilypakotteilla, 2.6 Wm?, 4.5 Wm™ ja
8.5 Wm?, vuoteen 2100 mennessi. Merkitsevien tulosten mé&ira ja PDI kasvavat
sateilypakotteen kasvaessa. Vuosien 2016-2035 PDl:ssa on keskimaarin n. 20 %:n kasvu
kaikilla pakotteilla verrattuna vuosien 1986-2005 PDI:hin. Vuosien 2046—2065 PDlI:ssd on
keskimaarin 50-70 %:n kasvu ja vuosien 2080-2099 tulokset ovat vahvasti sateilypakotteen
suuruudesta riippuvaisia. Villarinin ja Vecchin (2013) mukaan PDI:n kasvusta vastaa sekd
kasvihuonekaasupitoisuuksien nousu etta aerosolien maaran laskun aiheuttama optisen
paksuuden lasku Atlantilla. Villarini ja Vecchi (2013) tulkitsevat, ettd PDI:n ja Villarinin ja
Vecchin (2012) trooppisten syklonien maaran muutokset merkitsevat kasvua trooppisten
syklonien voimakkuudessa sekd voimakkaimman voimakkuuden kestossa. Nama tulokset
viittaavat siis merkittdvadan trooppisten hirmumyrskyjen voimakkuuden kasvuun talla
vuosisadalla. Villarinin ja Vecchin (2013) simuloima Pohjois-Atlantin PDI nousi 8.5 Wm™n
sateilypakotteella n. 3-10" m’s?, joka vertautuu Emanuelin (2013) mallien simuloimaan

PDI:n muutoksen keskiarvoon 1.2-10™ m3s2.

5.3.4. Yhteenveto

Mallit ovat yksimielisia siita, etta PDI tulee kasvamaan vuoteen 2100 mennessa. PDI:n kasvu
viittaa trooppisten hirmumyrskyjen tuhoisuuden kasvuun. Emanuelin (2013) simuloimasta
PDI:n kasvusta vastaa puoliksi maaran kasvu (luku 5.2.8.), joka ei ole tdysin kiistaton tulos.
Ndin ollen tuhoisuuden 45 %:n kasvu 2000-luvulla saattaa olla yliarvio, mutta melko

varmasti tuhoisuus tulee kasvamaan yli 20 %.

5.4. Vaikutus sademaadraan

Trooppisten hirmumyrskyjen sade vastaa merkittavasta osasta trooppisen hirmumyrsky -
kauden kokonaissademaarasta tropiikissa. Knutsonin ym. (2010) mukaan monilta alueilta on
havaintoja Clausius-Clapeyronin mukaisesta ilman vesihdyrysisallén noususta viimeisimmilta
vuosikymmenilts, eli alatroposfiarin vesihdyrysisdllon n. 7 %:n K* noususta pinnan
[ammetessd suhteellisen kosteuden ollessa vakio. Myds voimakkaimpien sateiden maaran
on havaittu nousseen tropiikissa. Sademaaran uskotaan nousevan yleisesti ilmapatsaan
keskimaaraisen kokonaisvesisisdllon kasvaessa tropiikissa ilmastonmuutoksen myo6ta.
Vesihoyryn maaran kasvaessa ilmakehdssa myos kosteuden konvergenssi tehostuu

paikallisesti, jolloin trooppisten hirmumyrskyjen sademaarda kasvaa. Trooppisten
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hirmumyrskyjen voimakkuuden kasvu (luku 5.1.) lisdd myo6s paikallista kosteuden

konvergenssia.

Vecchin ja Sodenin (2007c) mukaan globaalin sademaaran muutokset vaativat kompensoivia
muutoksia pinnan ja troposfaarin sateilylammityksessa. Troposfaarin sateilyjaahtymisen ja
sateen muodostumiseen liittyvan latentin [Aammon vapautumisen valilla vallitsee tasapaino,
jolloin pinnan sateilylampeneminen johtaa sademdaaran nousuun. Sateilyjadhtyminen ja
my6s sademaird kasvaa hitaammin (n. 2 % K?) kuin Clausius-Clapeyronin mukainen
vesihoyrysisaltd ilmaston lammetessa, joka johtaa Vecchin ja Sodenin (2007c) mukaan
tropiikin ilmakehan sirkulaation heikkenemiseen liittyen nousuliikkeen energian ja massan
tasapainoon. Globaalin keskimaaraisen sademaaran taytyy olla tasapainossa rajakerroksen
ja vapaan troposfaarin vialisen kosteuden siirron kanssa, johon vaikuttaa niiden valisen
ilmanvaihdon suuruus ja rajakerroksen vesihdyrypitoisuus. Nain ollen vesihoyrypitoisuuden
ja sademaaran kasvujen eri nopeus merkitsee globaalin konvektiivisen massavuon n. 5 %:n
K" heikkenemista (Vecchi ym. 2006). Samantyyppinen argumentointi patee myds
laskuliikkeeseen. Myo6s Kang ja Held (2012) havaitsevat, ettd pallonpuoliskojen vélisen
[Ammonsiirron synnyttdma tropiikin sadanta riippuu enemman pinnan energiavoista kuin
SST:std. CMIP5-malleissa myos CO,-pitoisuudella on suora vaikutus trooppiseen
sirkulaatioon ja alueelliseen sademaéaraan (Bony ym. 2013), kuten luvussa 5.2.3. mainitaan.
Scoccimarron ym. (2014) mukaan on my0Os joitakin tutkimuksia, joissa trooppiset
hirmumyrskyt levidvat horisontaalisesti suuremmalle alueelle ymparistéon kosteuden
kasvaessa, mikd kasvattaa niiden tuottamaa sademé&arda. Emanuelin ja Sobelin (2013)
mukaan yleisesti tropiikin paikalliset positiiviset SST:n anomaliat kehittavat positiivisia
sadannan anomalioita, mutta niihin liittyvat tuulennopeuden ja sateilyn muutokset luovat
negatiivisen palautteen ja laskevat SST:td. Myo6s trooppisen hirmumyrskyn kuivan
ympdriston ilman sieppaus pilveen aiheuttaa sateen haihtumisen synnyttden
laskuvirtauksen, jonka mukana siirtyy entalpiaa ja kosteutta pilven alapuoliseen kerrokseen

ja jolla on nain ollen negatiivinen vaikutus sademaaraan.

5.4.1. Tuulennopeuden, merenpinnan [ampdotilan, aurinkovakion ia

hiilidioksidipitoisuuden muutosten vaikutus sadem&aradan

Emanuel ja Sobel (2013) havaitsivat, ettd kun globaalia aurinkovakiota tai CO,-pitoisuutta
kasvatetaan, kasvavat sekd SST ettd sademaara. Globaali aurinkovakion kasvu lisaa
lyhytaaltosateilya pintaan sekd myds epasuorasti pitkdaaltosateilya, kun ilmakeha lampenee

ja sen vesihoyrysisaltd kasvaa. Tama tasapainottuu turbulenttisen entalpiavuon kasvulla
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merestd ja nadin ollen sademdara kasvaa. Globaalin CO,-pitoisuuden kasvu vaikuttaa
sademdaraan hitaammin, koska nettopitkdaaltosateily merestd on jo melko pienta
ennestaan, jolloin CO,-pitoisuuden kasvattaminen voi lisdta pitkdaaltosateilyn absorptiota
(ja vahentaa sateilyjadhtymista) vain vahan. Emanuelin ja Sobelin (2013) mukaan sadanta
voi vield kasvaa jonkin aikaa nettopitkdaaltosateilyvuon lakattua pinnalta (luku 5.1.4.), kun
havaittava lammadnvuo jatkaa laskuaan, jolloin latentin lammonvuon taytyy kasvaa. Kuvasta
15 nahddan myos, etta pelkan globaalin SST:n kasvu voimistaa sademaaraa nopeammin kuin
suoran sateilypakotteen lisddminen. Emanuelin ja Sobelin (2013) mukaan tdma johtuu
mahdollisesti auringonsateilyn absorptiosta ilmakehan vesihdyryyn ja ndin ollen
pilvikerroksen sateilyjadhtymisen vahenemisesta, jota tasapainottavan
tiivistymislammityksen tarve ja siis sademaara vahenee. SST:n nousun ollessa globaalin
pintatuulennopeuden heikkenemisen aiheuttamaa, sademaara laskee. Kuvan 15 laskeva

pintatuulikéyra vastaa latentin lamménvuon 10 Wm?K™ laskua.

Kun globaalia pintatuulennopeutta heikennetdan, taytyy kyllastyneen merenpinnan
entalpian ja rajakerroksen entalpian eron kasvaa turbulenttisen entalpiavuon meresta
sailyessa. Jos tdma ero saavutettaisiin pelkalla SST:n nousulla ilman ilmakehdan muutoksia,
pitkdaaltosateily meresta lisdantyisi. Tama taytyy tasapainottaa ilmakehan pitkdaaltosateilyn
vahenemiselld, joka saavutetaan ilmakehan lampdétilan viilenemiselld. Talléin  myos
ilmakehan pitkdaaltosateily mereen vahenee, jolloin haihtuminen meresta vahenee ja ndin

ollen my6s sademaara.

Paikallisilla pakotteilla kuvassa 15 sademaara laskee nollaan kolmella alhaisimmalla
aurinkovakion ja pelkdan SST:n pakotteilla. Emanuelin ja Sobelin (2013) mukaan tdma johtuu
voimakkaan subsidenssin stabiloimasta ja kuivattamasta ilmakehastd, jolloin vesihoyry
katoaa rajakerroksen ylta. Kuvasta 15 nahdaan, etta paikallisilla SST:n, aurinkovakion ja CO,-
pitoisuuden kasvuilla sademaaran kasvu on voimakkaampaa kuin globaaleilla pakotteilla.
Tama johtuu Emanuelin ja Sobelin (2013) mukaan muuttuneen sirkulaation aiheuttamasta
palautteesta. Esim. aurinkovakion paikallinen nousu kasvattaa haihtumista pinnalta, jolloin
sirkulaatio kuljettaa paikalle lisda vetta ja ndin ollen sademaara kasvaa. Emanuelin ja Sobelin
(2013) heikentdessa paikallista pintatuulennopeutta SST kasvaa ja sademaara laskee hieman
enemman kuin globaalia pintatuulennopeutta heikennettdaessa sirkulaation muutosten
vuoksi. Silloin ilmapatsaan pieni kosteus mahdollistaa pitkdaaltosateilyn kasvun pinnalta
ylospdin, jolloin ilmapatsaan sateilyjaahtyminen ei heikkene niin nopeasti kuin pinnan

turbulenttinen entalpiavuo. Staattisen energian tasapainon yllapito vaatii energian
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Kuva 15. Vasemmalla sademddrd suhteessa SST:hen globaaleilla pakotteilla ja oikealla
suhteessa suhteelliseen SST:hen paikallisilla pakotteilla. Sinisellé SST tai suhteellinen SST on
muutettu ilman pakotetta. Aniliininpunaisella on aurinkovakion, punaisella CO,-pitoisuuden
ja vihredlld pintatuulennopeuden pakotteet. Vasemmalla kdytetyt rajat ovat SST:lle 27.09—
37.09 °C, aurinkovakiolle 1360-1500 Wm™ CO,pitoisuudelle 360-11520 ppm ja
pintatuulennopeudelle 5-1 ms™. Oikealla kdytetyt rajat ovat aurinkovakiolle 1200-1500
Wm™2 CO,-pitoisuudelle 90-11520 ppm ja pintatuulennopeudelle 8-1 ms™. Suhteellista
SST:té vaihdellaan -3 ja 4 K:n vdililld, jolloin kokonaissdéteilyvuo pinnalta vaihtelee 40 ja -14
Wm~™2%:n vdlilld. Kaikissa paitsi pelkdn SST:n tai suhteellisen SST:n muutoksissa pinnan

energiatasapaino sdilytetddn. (Emanuel ja Sobel 2013)

advektiota, josta vastaa hallitsevan kostean staattisen stabiilisuuden aiheuttama laskuliike.

Laskuliike taasen yllapitaa ilmapatsaan kuivuutta ja estada sadetta.

5.4.2. Mallisimulaatioiden tuloksia merenpinnan [ampdtilan ia

hiilidioksidipitoisuuden nousun vaikutuksista sademaaraan

Villarini ym. (2014) tutkivat ilmastonmuutoksen vaikutusta trooppisten syklonien
sademadraan CO,-pitoisuus kaksinkertaistamalla, globaalin SST:n 2 K:n nousulla, seka
molempien yhteisvaikutuksella kolmella ilmastomallilla. Yleisesti mallit hieman yliarvioivat
sademadarid havaintoihin verrattaessa. Villarini ym. (2014) ottavat huomioon vain

sademaaraltddan voimakkaimmat trooppiset syklonit. CO,-pitoisuuden kaksinkertaistaminen
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laskee trooppisten syklonien globaalia sademaaraa n. 5 % nykypaivaan verrattaessa, joka
eroaa Emanuelin ja Sobelin (2013) tuloksista. Villarinin ym. (2014) mukaan tahan saattaa
vaikuttaa CO,-pitoisuuden kasvun aiheuttama ylospdin suuntautuvan pitkdaaltosateilyn
vaheneminen, joka vahentdd ilmakehan sateilyjaahtymista. Tama sateilyjadhtymisen
vaheneminen tdytyy tasapainottaa sateen ja pinnalta haihtumisen vahenemisella.
Pintatuulet eivat kuitenkaan muutu merkittavasti, joten pintailman suhteellinen kosteus
kasvaa. Tama vahentda pinnan ja rajakerroksen valista termodynaamista epatasapainoa eli
entropian eroa, jolloin staattinen stabiilisuus kasvaa ja trooppisen syklonin syklogeneesi ja
voimakkuus heikkenee. Lisdksi CO,-pitoisuuden kasvu nostaa trooppisten maa-alueiden
pintaldmpdtilaa, joka nostaa ylemman troposfaarin lampdtilaa ja lisdd myds nain staattista
stabiilisuutta. Villarinin ym. (2014) tutkimalla SST:n 2 K:n nousulla sekd CO,-pitoisuuden
kaksinkertaistamisella ja SST:n 2 K:n nousulla yhdessa trooppisten hirmumyrskyjen globaali
sademaara nousee n. 10-20 % nykypdivdaan verrattaessa. Tama johtuu SST:n nostamasta
ilman lampotilasta, kyllastyskosteuden lampdtilariippuvuudesta sekd haihtumisen kasvusta
pinnalla. SST:n 2 K:n nousu ei kuitenkaan yksittdisten valtamerialtaiden aluella nosta
sademaaraa niin paljon kuin Clausius-Clapeyron-suhteesta olisi odotettavissa. Villarini ym.
(2014) havaitsivat myos eteldiselld Tyynellamerelld sadema&aran laskua, erityisesti CO,-
pitoisuus kaksinkertaistettaessa sademadra laskee myrskyn sisdosissa, mutta sateet
lisddntyvat ulompana ulottuen laajemmalle alueelle. Yleisesti Villarini ym. (2014) havaitsivat
CO,-pitoisuuden kasvun vdhentavan sekd sateiden voimakkuutta ettd alueellista
ulottuvuutta. Eri alueille ennustetuissa sademaaran muutoksissa on joitakin alueellisia
eroja, mutta padsaantoisesti muutokset ovat samat kuin globaalissa sademaarassa. Villarini
ym. (2014) havaitsevat myos, ettei CO,-pitoisuuden kaksinkertaistamisen ja SST:n 2 K:n
nousun yhteisvaikutus vastaa niiden yksittdisten vaikutusten lineaarista summaa. Usein
molemmilla pakotteilla yhdessad saatu sademdaran nousu on jopa suurempi kuin pelkalla
SST:n 2 K:n nousulla, vaikka CO,-pitoisuuden kasvu yksindan Villarinin ym. (2014)

mallisimulaatioiden mukaan véahentda sademaaraa.

Mybs Scoccimarro ym. (2014) madrittavat samoilla pakotteilla ilmastonmuutoksen
vaikutusta trooppisten syklonien sademaaraan kahdella ilmastomallilla. Scoccimarron ym.
(2014) mallisimulaatioissa pelkdn CO,-pitoisuuden kaksinkertaistamisen aiheuttama
sademadran muutos on pieni, mutta keskimaardisesti sademaara laskee pinnalta
haihtumisen heikentyessa. SST:n 2 K:n nousulla sekd CO,-pitoisuuden kaksinkertaistamisella
ja SST:n 2 K:n nousulla yhdessa trooppisten syklonien sademaara kasvaa suurimmillaan jopa

45 % molempien mallien tulosten keskiarvona, koska haihtuminen pinnalta tehostuu.
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Sademaadran muutokset ovat samanlaisia riippumatta etdisyydesta trooppisen syklonin
keskustasta. Scoccimarro ym. (2014) havaitsevat myods trooppisten syklonien sademadaran
kasvavan rannikkoalueilla n. 200 %. Scoccimarro ym. (2014) havaitsivat mallien tulosten
noudattavan Clausius-Clapeyron-suhdetta ilman lampenemisen ja vesisisallon suhteen.

Tulostensa syiksi Scoccimarro ym. (2014) arvelevat samoija syita kuin Villarini ym. (2014).

Knutsonin ym. (2010) mallisimulaatioissa sademaara kasvaa saannéllisesti n. 20 % 100 km:n

sateelld trooppisen syklonin silmasta.

5.4.3. Mallisimulaatioiden tuloksia ilmastonmuutoksen vaikutuksesta

sademaaraan Pohjois-Atlantilla

Knutsonin ym. (2013) CMIP3- ja CMIP5-mallien 4.5 Wm™:n sateilypakotteella simuloimien
muutosten dynaamisen alasskaalauksen mukaan Pohjois-Atlantilla sademaéara nousee n. 30
% 50 km:n sateelld ja keskimaarin n. 10 % 200-400 km:n sateelld trooppisen syklonin
silmasta. Tama nousu ylittda Clausius-Clapeyron-suhteen mukaisen nousun ja syyksi tahan
esitetdan toissijaisen kiertoliikkeen aiheuttamaa kosteuden kasvua. Villarini ym. (2014) eivat
havainneet sademaarassa nousua Pohjois-Atlantilla, kun CO,-pitoisuuden
kaksinkertaistamisen ja SST:n 2 K:n nousun pakotteita kdytettiin yhdessd, mutta Villarinin

ym. (2014) mukaan tdma saattaa johtua mallisimulaatioiden ongelmista.
5.4.4. Yhteenveto

IImakehan vesihoyrysisaltd kasvaa ilmaston lammetessa. Sademaara tulee siis tutkimusten
mukaan yksimielisesti nousemaan ilmaston lammetessa. Ainoastaan luvuissa 5.2.2. ja 5.4.1.
esitetty pintatuulennopeuden heikentyminen sirkulaation heikentyessa vaikuttaa
sademadraa vahentdvasti. Mallitulokset arvioivat trooppisten syklonien globaalin
sademaaran nousun olevan n. 10-20 % ja suurimmillaan arvio noususta on jopa 45 %.

Pohjois-Atlantilla sademé&aran arvioidaan nousevan n. 10-30 %.

5.5. Vaikutus myrskyratoihin

Camargon (2013b) mukaan myrskyratojen muutokset ovat tarkeitd, koska trooppisen
hirmumyrskyn rata maarittdd maan ylle ajautumisen paikan. Nain ollen ratojen muutokset
vaikuttavat maan ylle ajautuvien trooppisten hirmumyrskyjen maaraan ja rantautumisen
paikkaan. Camargo (2013b) havaitsee pystysuuntaisen tuulivddnteen kasvua subtrooppisilla
alueilla ja laskua tropiikissa eteldiselld pallonpuoliskolla. Tama saattaa tarkoittaa trooppisten

hirmumyrskyjen ratojen siirtymistd lahemmas paivantasaajaa eteldiselld pallonpuoliskolla.
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Useissa Camargon (2013b) tutkimissa malleissa tuulivddnne kasvaa pohjoisella
pallonpuoliskolla pohjoisen Tyynenmeren itdosissa ja Karibian alueella seka laskee itdisella
Atlantilla, pohjoisen Tyynenmeren lansiosissa ja pohjoisella Intian valtamerelld. Camargon
(2013b) mukaan kyseiset tulokset ovat hyvin samanlaiset Vecchin ja Sodenin (2007a)
tulosten kanssa. Vecchin ja Sodenin (2007a) mukaan tuulividnteen muutokset johtuvat
Walker-kiertoliikkeen heikkenemisesta sekd paivantasaajan laheisyydessa paivantasaajan

zonaalisesta kiertoliikkeesta.

5.5.1. Mallisimulaatioiden tuloksia ilmastonmuutoksen vaikutuksesta

myrskyratoihin Pohjois-Atlantilla

Havainnoissa on ollut merkkeja trooppisten syklonien ratojen siirtymisestd itddan pdin
Pohjois-Atlantilla 1800-luvun lopulta asti (Vecchi ja Knutson 2008). Ratojen muutokset
vaikuttavat merkittavasti maan ylle ajautuvien trooppisten hirmumyrskyjen maaraan ja
paikkaan sekd nadin ollen tuhoisuuteen. Camargon (2013b) mukaan useammat mallit
simuloivat 8.5 Wm™:n sateilypakotteella Pohjois-Atlantilla lannenpuoleista subtrooppisten
korkeapaineiden anomaliaa. Tama voi kaakkois-USA:n alueella johtaa maan ylle ajautuvien
trooppisten syklonien suurempaan maardan. Myds sama korkeapaineen anomalia on
havaittu CMIP5-malleilla 4.5 Wm™:n sateilypakotteella sekd CMIP3-malleilla (Li ym. 2013, Li
ym. 2011).

Murakamin ja Wangin (2010) korkean resoluution mallisimulaatioilla Pohjois-Atlantin
ratojen maara laskee lannessa ja kasvaa iddssa trooppisten syklonien syntypaikkojen
mukaan. Vecchin ja Sodenin (2007b) tutkimissa mallisimulaatioissa CO,-pitoisuuden kasvu
siirtdd GPI:n (11) maksimialuetta itdan pain Pohjois-Atlantilla. Tama syntypaikkojen itaédn
siirtyminen on Murakamin ja Wangin (2010) mukaan mahdollinen syy Yhdysvaltojen
kaakkoisosien ylle ajautuvien trooppisten syklonien vdhenemiseen sekd kaartavien ratojen

ja Yhdysvaltojen koillisosien ylle ajautuvien trooppisten syklonien maaran kasvuun.

Colbert ym. (2013) tutkivat ympadriston laaja-alaisen virtauksen ja trooppisten syklonien
syntypaikkojen muutosten vaikutusta trooppisten syklonien ratoihin CO,-pitoisuuden
kasvaessa. CMIP3-malleilla sekd uusanalyysien tuulikenttia kayttavalla beta-advektio-mallilla
arvioidaan Pohjois-Atlantin trooppisten syklonien esiintymisalueen ratojen muutoksia
verraten 720 ppm:n CO,-pitoisuudella vuoteen 2100 mennessa simuloituja ratoja vuosien
1950-2010 simuloituihin ratoihin. Syntypaikkojen muutoksia arvioidaan GPl:n (11)
muutosten avulla. Colbert ym. (2013) eivat ota huomioon trooppisten syklonien

syntyalueiden mahdollista siirrosta, vaan syntyalue pidetddan aiempien havaintojen
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mukaisena. Myoskdan mahdollisia trooppisten syklonien maaran muutoksia ei huomioida.
IImaston lammetessd Colbert ym. (2013) havaitsevat suoraan liikkuvien trooppisten
syklonien ratojen maardssa n. 5.5 %:n laskun ja vastaavan suuruisen kasvun avomerelle
kaartavissa radoissa. Ratojen muutosten vuoksi trooppisten syklonien maara laskee 1-1.5
vuosikymmenta kohden eteldisellda Meksikonlahdella, Karibialla ja Keski-Amerikassa seka
maara kasvaa vastaavan suuruisesti Atlantin keskiosissa. Lanteen pdin maan ylle kaartavien
ratojen maarassa ei havaita muutoksia. Siitd huolimatta Colbert ym. (2013) havaitsevat
hieman ratojen maaran kasvua Yhdysvaltojen rannikolla ja laskua merellda rannikon
laheisyydessa. Colbertin ym. (2013) mukaan tdama merkitsee, ettd osa suoraan kulkevista
radoista muuttuu ilmaston lammetessd maan ylle kaartaviksi ja osa maan ylle kaartavista
muuttuu merelle kaartaviksi. Colbert ym. (2013) havaitsevat tuulen u-komponentin
kasvavan eteldisen Meksikonlahden, Karibian ja Atlantin poikki vuoteen 2100 menness3,
joka on yhdenmukaista subtrooppisten itdtuulien heikkenemisen kanssa. Tuulen u-
komponentin kasvu siis heikentaa itdtuulia ja ohjaa Atlantilla trooppisia sykloneja Karibialta
ja eteldiseltd Meksikonlahdelta merelle pdin. GPl:n perusteella mallien simuloimista
syntypaikkojen muutoksista ei aiheudu merkitsevdd muutosta ratatyyppien maaraan
vuoteen 2100 mennessa, vain hieman itdisen siirroksen mukaista muutosta havaitaan.
Colbertin ym. (2013) mukaan ympariston laaja-alainen virtaus vastaa merelle kaartavien
ratojen 4.7 %:n kasvusta seka suorien ratojen 3.9 %:n ja maan ylle kaartavien ratojen 0.8
%:n laskusta vuoteen 2100 mennessd. Vaikka syntypaikkojen itddn pdin siirtyminen on
heikompaa, voimistaa se yhdessd ympariston laaja-alaisen virtauksen aiheuttamien

muutosten kanssa tulosten tilastollista merkitsevyytta.
5.5.2. Yhteenveto

Trooppisten hirmumyrskyjen ratojen ennustetaan siirtyvdn itdan pain laaja-alaisen
virtauksen ja vahdisemmissd madarin syntypaikkojen muutosten vuoksi. Pohjois-Atlantin
ratojen itdan siirtyminen tarkoittaa maan ylle ajautuvien trooppisten hirmumyrskyjen
maaran laskua ja siis myos tuhoisuuden laskua. Toisaalta tuloksissa ei huomioida
ilmastonmuutoksen aiheuttamia todennakdisia trooppisten hirmumyrskyjen syntypaikkojen

muutoksia eikd maaran muutoksia, jotka vaikuttavat tuloksiin merkittavasti.
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6. Yhteenveto

IImastonmuutoksen vaikutuksen selvittamista trooppisiin hirmumyrskyihin hankaloittaa
luonnollisten vaihteluiden suuruus, sateilypakotteen suuruuden epdvarmuus ja epavarmuus
sateilypakotteen muutoksen vaikutuksesta ilmastoon ja trooppisiin hirmumyrskyihin,
erityisesti synnyn osalta puutteellinen teoria sekd mallisimulaatioiden laatu ja niissa

kaytettyjen menetelmien herkkyys havaita trooppinen hirmumyrsky.

Globaalin trooppisen sirkulaation heikkenemisen odotetaan heikentavan
pintatuulennopeutta (luku 5.2.2.), mika kasvattaa trooppisten hirmumyrskyjen
potentiaalista voimakkuutta (luku 5.1.4.). Nain tapahtuu erityisesti globaalin, mutta myos
paikallisen  pintatuulennopeuden heikkenemisen aiheuttaman termodynaamisen
tehokkuuden kasvun ja termodynaamisen epatasapainon kasvun myotd. Vain
potentiaalisella voimakkuudella on suora riippuvuus SST:n paikallisesta anomaliasta
riippumatta sen aiheuttaneesta tekijastd, mutta potentiaalisessa voimakkuudessakin myo6s
muut vaikuttavat tekijat ovat tarkeitd. Emanuelin ja Sobelin (2013) tuloksissa paikallisilla
pakotteilla potentiaalinen voimakkuus korreloi vahvasti suhteellisen SST:n kanssa, joten
paikallisille potentiaalisen voimakkuuden muutoksille suhteellinen SST on hyva ennustaja
(luku 5.1.4.). My0Os trooppisten hirmumyrskyjen tuhoisuuteen liittyvd integroitu
dissipaatiotehoindeksi korreloi vahvasti SST:n ja suhteellisen SST:n kanssa. Potentiaalisen
voimakkuuden nousu nostaa my0Os integroitua dissipaatiotehoindeksia ja nain ollen

myrskyjen tuhoisuutta.

Trooppisten hirmumyrskyjen esiintyminen taasen voidaan arvioida vaarin kayttamalla
pelkkad SST:ta. Kyllastysvajeen kasvu (luku 5.2.4.) laskee trooppisten hirmumyrskyjen
syntypotentiaali-indeksia. My0s keskitroposfaarin  pystynopeuden eli konvektiivisen
massavuon laskun (luku 5.2.3.) arvellaan vaikuttavan maaraa vahentavasti. Sekd globaalin
ettd paikallisen pintatuulennopeuden heikkenemisen (luku 5.2.2.) odotetaan kasvattavan
syntypotentiaali-indeksia (luku 5.2.5.), kun potentiaalinen voimakkuus kasvaa ja
kyllastysvaje heikkenee. Toisaalta globaalin trooppisen sirkulaation heikkenemisen
heikentama pintatuulennopeus nostaa samanaikaisesti pystysuuntaista tuulivddnnettd, joka

on haitallista trooppisten hirmumyrskyjen synnylle sekd voimakkaana myds voimistumiselle.
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IImaston lammetessa ilmakehdn vesihoyrysisaltd kasvaa, joka nostaa trooppisten
hirmumyrskyjen sademdarda. Ainoastaan sirkulaation heikkenemisen heikentdama

pintatuulennopeus vaikuttaa sademaaraa vahentavasti (luku 5.4.1.).

Teorioiden ja mallisimulaatioiden mukaan trooppisten hirmumyrskyjen voimakkuus tulee
todenndkoisesti nousemaan ilmastonmuutoksen myotd, johtuen termodynaamisen
tehokkuuden kasvusta, kun SST nousee ja ulosvirtauslampdétila laskee (luku 5.1.3.), ja
termodynaamisen epatasapainon kasvusta sekd pintatuulennopeuden laskusta tropiikissa.
Myos voimakkaimpien trooppisten hirmumyrskyjen maaran odotetaan kasvavan, mika on

yhdenmukaista mallisimulaatioiden osoittaman voimakkuuden kasvun kanssa.

Tuhoisuuden  kasvu  vuoteen 2100 mennessé on  merkittdvda integroidun
dissipaatiotehoindeksin noustessa ainakin yli 20 % 8.5 Wm™n sateilypakotteella CMIP5-
malleilla myrskyjen voimakkuuden, voimakkaimpien myrskyjen maaran ja elinidn nousun
myo6ta. Trooppisten hirmumyrskyjen sademaara nousee ilmastonmuutoksen vaikutuksesta
mallisimulaatioissa globaalisti n. 20 % n. 6 Wm™:n sateilypakotteella ja Pohjois-Atlantilla n.
10-30 % 4.5 Wm™n siteilypakotteella vuoteen 2100 mennessi. Pohjois-Atlantin
trooppisten hirmumyrskyjen ratojen ennustetaan siirtyvdn itdan pain, johon vaikuttavat
enimmakseen ympadriston laaja-alaisen virtauksen muutokset ja my6s hieman

syntypaikkojen muutokset.

Mallisimulaatiot trooppisten hirmumyrskyjen globaalin maaran muutosten suhteen ovat
tuloksiltaan ristiriitaisia ja vaikuttavat olevan riippuvaisia mallisimulaatioiden menetelmista.
Myos alueelliset maaran muutokset ovat epavarmoja. CO,-pitoisuuden kasvu yhdistettyna
SST:n nousuun laskee maaraa vahemman kuin pelkkd CO,-pitoisuuden kasvu. Vain
Emanuelin (2013) CMIP5-malleille suorittaman dynaamisen alasskaalauksen sekd Camargon
(2013b) suorista simulaatioista yhden mallin tulokset ennustavat trooppisten syklonien
globaalin  mé&ardan merkittdvdd nousua. Muut CMIP5-mallisimulaatiot ennustavat

enimmakseen globaalin maaran laskua tai ei merkitsevid muutoksia maarassa ollenkaan.

IlImastonmuutoksen suuruus ja vaikutus ilmakehan laaja-alaisiin olosuhteisiin sekad niiden
vaikutus trooppisiin hirmumyrskyihin tulisi selvittda vield paremmin, jotta tulokset saataisiin
yhdenmukaisemmiksi. Erityisesti olisi tarkeda selvittaa alkupyorteiden maaran mahdollinen
muuttuminen ilmaston lammetessd. Simulaatioissa tulisi ottaa myds huomioon tuloksiin
merkittavasti vaikuttavat muutokset pintatuulennopeudessa ja tuulivadanteessa. Mallien

resoluution kasvaessa mallisimulaatioiden tuloksista odotetaan tulevan luotettavampia.
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